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RESUMEN 
Tradicionalmente, la Formación Caracol ha sido descrita como una 
secuencia rítmica de arenisca y lutita, cuyo depósito ha sido atribuido a 
ambientes deltáicos, formado frentes deltáicos y prodeltas; sin embrago, 
estas descripciones carecen de estudios sedimentológicos y petrográficos 
detallados. El presente trabajo, a partir de un riguroso análisis 
sedimentológico, icnológico y petrográfico, propone la división 
litoestratigráfica de dos miembros para esta formación, siendo los 
miembros Tierras Blancas (Turoniano; ambiente sedimentario somero) y 
Rancho Viejo (Campaniano Temprano; ambiente sedimentario profundo). 
Los datos sedimentológicos e icnológicos documentan que los depósitos del 
Miembro Tierras Blancas corresponden a secuencias de frentes deltáicos 
influenciados/dominados por oleaje y ríos, montes de barras distributarias 
y prodelta, con índices de bioturbación que varían de ausentes a comunes 
(BI 0-4). En tanto, las características sedimentológicas documentadas 
dentro del Miembro Rancho Viejo indican, ambientes de canal mixto y 
deposicional, “overbank”, transición lóbulo-canal, lóbulo y “slumps”, 
formando parte de un abanico submarino con índices de bioturbación que 
oscilan entre ausentes y abundantes (BI 0-5). El análisis petrográfico 
permitió documentar dos petrofacies: (1) petrofacies cuarzolítica 
(Q43F17L40), correspondiente litoestratigráficamente con el Miembro Tierras 
Blancas, y (2) la petrofacies líticocuarzosa (Q36F16L48) propia del Miembro 
Rancho Viejo. El estudio cuantitativo y los modos detríticos indican que 
las áreas fuentes presentaron composiciones: i) graníticas o 
granodioríticas; ii) andesíticas, basálticas y/o andesítico-basálticas; iii) 
metamórficas psamíticas-felsíticas1-4, pelíticas1-3, carbonatadas2 y 4; y (iv) 
sedimentarias (caliza, arenisca y lutita), estando asociadas posiblemente 
con el Esquisto Granjeno, Provincia Yavapai, Arco Nazas, Terreno Guerrero 
y con las formaciones Zuloaga, La Caja, Taraises, Tamaulipas Inferior, La 
Peña, Tamaulipas Superior, Cuesta del Cura, Indidura y Caracol. Aunado 
a ello, los modos detríticos indican que la Formación Caracol fue 
depositada dentro de un orógeno reciclado (diagrama Q44F16L40) con 
tendencia hacia un arco disectado (diagrama Q35F14L51); en tanto que el 
diagrama QmFL discrimina la transición de una zona de mezcla (diagrama 
Qm41F19L40) hacia un arco transicional (diagrama Qm28F17L55).
ABSTRACT 
Traditionally, Caracol Formation has been described as a rhythmic 
sequence of sandstone and shale, and his deposit has been attributed to 
deltaic environments, into delta fronts and prodeltas , however, these 
descriptions lack detailed petrographic and sedimentological studies. This 
thesis, based on a rigorous sedimentological ichnological and petrographic 
analysis. A new lithostratigraphic división is proposed by two members of 
the this formation, Tierras Blancas Member (Turonian, shallow 
sedimentary environment) and Rancho Viejo (Early Campanian; deep-
sedimentary environment ). Sedimentological and Ichnologic data enable to 
document the Tierras Blancas Member deposits correspond to dominated 
river and wave influenced/dominated delta fronts, mouth bar and prodelta 
sequences with bioturbation index ranging from absent to common (BI 0-
4). Meanwhile, the sedimentological characteristics documented within the 
Rancho Viejo Member indicate mixed and depositional channel, overbank, 
channel-lobe transition, lobe and slumps in a submarine fan enviroment, 
with bioturation index from absent to abundant (BI 0-5). The petrographic 
analyzes allowed document two petrofacies: (1) Quarzolíthic petrofacies 
(Q43F17L40), corresponding with the litoestratigraphic Tierras Blancas 
Member and (2) the Líthoquartzose petrofacies (Q36F16L48) Rancho Viejo 
Member. The quantitative study and detrital modes indicate that source 
areas presented compositions several sources: i) granitic and granodioritic, 
ii) andesitic, basaltic and/or andesitic-basaltic, iii) metamorphic psamític-
felsític1-4, pelític1-3, carbonates2/4, and (iv) sedimentary (limestone, 
sandstone, shale), possibly being associated with Esquisto Granjeno, 
Provincia Yavapai, Arco Nazas, Guerrero Terrane, and Zuloaga, La Caja, 
Taraises, Tamaulipas Inferior, La Peña, Tamaulipas Superior, Cuesta del 
Cura and Indidura Caracol formations. Addiotionally, detrital modes 
indicate that rocks from the área were was deposited within a recycled 
orogen (Q44F16L40 diagram) within a tendency toward a dissected arc 
(Q35F14L51 diagram), while the transition diagram discriminates QmFL 





El Cinturón Cordillerano de Norte América representa un segmento del 
Cinturón Orogénico Circum-Pacífico (COCP), desarrollado por la subducción de 
litósfera oceánica, durante y posterior al rompimiento del super continente 
Pangea que dio inicio durante Triásico (Dickinson, 2004; DeCelles, 2004). 
El sistema cordillerano como un segmento integral del COCP, se desarrolló a 
partir del proceso de subducción a lo largo del margen continental durante el 
Triásico Temprano (Dickinson et al., 1983; Dickinson, 2004). 
Los estadios tempranos de la evolución cordillerana involucraron los procesos 
de rifting del super continente Rodinia, plasmados con el inicio de la 
sedimentación en el Devónico Temprano (Dickinson 2004; DeCelles, 2004). 
Posteriormente, se produjo la evolución del sistema Arco-Trinchera 
Cordillerana, el cual es acentuado por la acreción de arcos de isla 
intraoceánicos durante el Mesozoico Medio (cf., Dickinson, 1988; Lawton, 1994; 
Dickinson, 2004). 
Sin embargo, el establecimiento del cinturón cordillerano como un sistema 
geodinámico coherente y como un edificio topográfico, es establecido durante el 
Jurásico Tardío, a efecto de los bloques exóticos o terrenos sospechosos 
acrecionados/amalgamados contra la placa de Norte América (Monger et al., 
1982; Burchfiel et al., 1992). 
La coordillera de Norte América se extiende por más de 6, 000 km y representa 
el arqueotipo de un sistema montañoso originado dentro de un ambiente de 
régimen tectónico activo, construido durante el Mesozoico Medio-Eoceno (cf., 
Coney et al., 1980; Jordan y Allmendinger, 1986; Coney y Evenchick, 1994; 
DeCelles, 1994; Dickinson, 2004; DeCelles, 2004). De manera cogenética, a la 
formación del cinturón Cordillerano, se presenta el desarrollo de grandes 
cuencas de tipo foreland en la porción oeste de dicho sistema (DeCelles, 2004). 
En México, la prolongación del Cinturón Cordillerano de Norte América es 
demominado como Cinturón de Pliegues y Cabalgaduras Mexicano (CPCM; 
Campa, 1985). La exposición hacia el noreste del CPCM corresponde a la 
estructura de la Sierra Madre Oriental, la cual es una región morfológica y 
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estructural relativamente continua, que muestra un ancho de 100-250 m 
(Campa, 1985), presenta una orientación NW-SE en su porción norte y N-S en 
su terminación sur, donde finalmente se bifurca a lo largo del Golfo de México y 
a través de la Plataforma Morelos-Guerrero (cf., Ramírez, 1984; Campa, 1985; 
Eguiluz et al., 2000). La Sierra Madre Oriental esta compuesta por una 
secuencia de rocas sedimentarias, depositadas durante el Jurásico Tardío-
Cretácico Temprano dentro de un ambiente tectónico de tipo extensional 
ligados con fallamiento lateral que favoreció al desarrollo de cuencas pull-apart 
y strike-slip (Anderson y Silver, 1979; Campa y Coney, 1983; Coney, 1983; 
Goldhammer y Jonhson, 2001; Pindell y Kennan, 2002; Barboza-Gudiño et al., 
2008; Ocampo-Díaz, 2011 y 2012). La secuencia sedimentaria que conforma la 
Sierra Madre Oriental fue deformada, cabalgada y desplazada durante el 
Cretácico Tardío-Terciario, por efecto de la Tectogenia Laramide (Campa, 1985). 
Los procesos de sedimentación en cuencas asociadas a sistemas de cinturones 
plegados y cabalgados involucran sistemas deposicionales complejos, por 
ejemplo, sistemas fluviales, fluvio-deltáicos, deltáicos y abanicos submarinos, lo 
cual dificulta la determinación y la ubicación de la roca fuente (Graham et al., 
1976; Miall, 1981; Lawton et al., 2003; Lawton et al., 2009). La composición de 
las rocas siliciclásticas refleja las condiciones del escenario tectónico en el cual 
se depositaron (cf., Dickinson y Suczek, 1979; Dickinson et al., 1983) y registra 
la composición de la roca fuente, el grado de transporte, la morfología de la 
cuanca y finalmente los efectos de los procesos de diagénesis (Blatt, 1967; 
Suttner et al., 1981; Johnson, 1993; Cox y Lowe, 1995). 
La petrografía cuantitativa de rocas clásticas se ha empleado como una 
importante herramienta que permite caracterizar e interpretar la roca fuente 
dentro de las cuencas sedimentarias, como también, en la determinación del 
ambiente tectónico, debido a que proporciona datos fundamentales para 
reconstruir la evolución petro-tectónica de cadenas montañosas y cuencas 
sedimentarias asociadas (Dickinson y Suczek, 1979; Dickinson et al., 1983; 
Mack, 1984; Valloli, 1985; Dickinson, 1988). 
La Formación Caracol, de edad Coniaciano-Santoniano, está distribuida en el 
sector este y centro-oeste de la Cuenca Mesozoica del Centro de México y en la 
porción sur-media del Sector Transversal de la Sierra Madre Oriental (Imlay, 
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1937;1944; Rogers et al., 1956; PEMEX, 1988). En el noreste de Zacatecas, la 
Formación Caracol está compuesta por dos miembros, el miembro inferior 
somero y el miembro superior profundo. El miembro inferior consiste de una 
secuencia grano y estrato creciente, compuesta por una alternancia de arenisca 
y lutita, la cual se caracteriza por la presencia de laminación paralela, 
laminación cruzada, estratificación cruzada tipo Hummocky, rizaduras 
asimétricas con tipo de cresta sinuosa o en forma de cuerno, rizaduras 
escalonadas y abundantes fragmentos de Inoceramus labiatus, así como un 
índice de bioturbación (IB) que varía de 0-3, representado por los icnogéneros 
Thalassinoides sp., Ophiomorpha sp., Skolithos sp., Chondrites sp., Planolites 
sp., Palaeophycus sp. El miembro superior está compuesto de niveles de 
conglomerado y arenisca intercalada con lutita, caracterizado por la presencia 
de estratos amalgamados de arenisca que puede presentar laminación paralela, 
rizaduras con tipo de cresta sinuosa y en forma de cuerno, rizaduras 
escalonadas, laminación cruzada, laminación convoluta, carpetas de tracción, 
pliegues sinsedimentarios y clástos flotados. Dicho miembro contiene 
abundantes impresiones de amonites del género Texanites sp., y muestra un 
índice de bioturbación que varía de ausente a (BI) 0-5, representado por las 
trazas de Zoophycos sp., Palaeophycus tubularis, Megagrapton submontanum, 
Paleomeandron robustum, Scolicia strozzii, Strobilorhaphe glandifer, 
Protopaleodycton spinela, Chondrites sp., Helmenthopsis abeli (?), Cosmorhaphe 
sinuosa y Demograpton dertonensis. El ambiente deposicional de la Formación 
Caracol ha sido interpretado como una secuencia de tipo flysch asociada a 
frentes deltaicos y prodelta (PEMEX, 1988), hasta cuencas poco profundas 
parcialmente influenciadas por oleaje (Barboza-Gudiño et al., 2004). El depósito 
de la Formación Caracol representa una modificación importante en el patrón 
de sedimentación durante el Cretácico Tardío, anteriormente dominado por 
depósitos de plataformas carbonatadas (De Cserna, 1956). La génesis de la 
Formación Caracol ha sido tradicionalmente atribuida a la erosión de un arco 
magmático (Silva-Romo, 1993), asociada con la acreción-amalgamación del 
Terreno Guerrero (Centeno-García y Silva-Romo, 1997). 
El presente estudio documenta el ambiente deposicional y la (s) roca (s) fuente 
(s) de la Formación Caracol en la porción noreste de Zacatecas, por medio de 
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un análisis sedimentológico y petrográfico detallado, como una contribución en 
la caracterización y el entendimiento de las secuencias clásticas del noreste de 
México, asociadas con la acreción/amalgamación de los arcos del Terreno 
Guerrero. 
1.1 Objetivos y metas 
Este trabajo tiene el objetivo general de explicar la historia sedimentológica y 
evolución petrográfica de la secuencia siliciclástica de la Formación Caracol, en 
las áreas de Salaverna y Novillos, Mazapil, Zacatecas. 
Las metas establecidas para llevar a cabo el objetivo general son: 
 Realizar un análisis sedimentológico detallado de la Formación Caracol 
en las áreas de Salaverna y Novillos, Mazapil, Zacatecas, por medio del 
levantamiento de perfiles sedimentológicos-estratigráficos, en donde se 
identificaron y caracterizaron las facies sedimentarias, de acuerdo a las 
metodologías propuestas por Swift et al. (1991), Mutti et al. (2000) y 
Walker (2006), con el objeto de determinar el ambiente sedimentario. 
 Llevar a cabo la medición de direcciones de paleocorrientes utilizando 
estructuras indicativas de dirección de flujo, tales como rizaduras, 
marcas de arrastre de partículas, turbogliflos y surcos de erosión, 
empleando las metodologías de Potter y Pettijohn (1977) y Collinson y 
Thompson (1989), así como la restauración de los datos de 
paleocorrientes utilizando la metodologías propuestas por Bridge y Cline 
(1967), Shukla et al. (1999), modificadas por Filguera–Flores (2010). 
 Realizar un estudio petrográfico a detalle, por medio de un conteo modal 
de 800 a 1000 granos libres de matriz por lámina delgada empleando la 
metodología Gazzi-Zuffa (Weltje, 2002), con el objeto de determinar la 
procedencia y área (s) fuente (s) de las areniscas de la Formación Caracol. 
1.2 Metodologías 
La realización del objetivo y las metas descritas previamente, se llevaron a cabo 
de acuerdo a las siguientes metodologías de trabajo: 
 Trabajo de campo 
El trabajo de campo consistió en: i) realizar el levantamiento de perfiles 
sedimentológicos-estratigráficos con escalas variables dependientes del detalle 
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requerido, por medio de la identificación y caracterización de facies, utilizando 
las metodologías propuestas por Swift (1991), Mutti et al. (2000) y Walker 
(2006); ii) se llevó a cabo la recolección de muestras para la elaboración de 
láminas delgadas, con base en la metodología propuesta por Ingersoll (1990). 
 Trabajo de gabinete 
El trabajo de gabinete consistió de las siguientes actividades: i) recopiló la 
literatura geológica referente al tema de estudio; ii) se analizaron los datos 
estratigráficos, sedimentológicos y de paleocorrientes obtenidos en campo; iii) 
se realizó el conteo modal en las muestras de arenisca y se analizó la 
información petrográfica obtenida. 
Las metodologías empleadas para realizar el análisis sedimentológico y 
petrográfico se explican con detalle al inicio de los capítulos correspondientes. 
1.3 Localización y vías de acceso 
El área de estudio se localiza en la porción noreste del Estado de Zacatecas,  
específicamente en áreas circundantes a los ejidos de Salaverna y Novillos, 
situados al noreste de Mazapil, Zacatecas (Figura 1.1), dentro del Distrito 
Minero de Concepción del Oro, ubicados dentro de la carta topográfica 
Concepción del Oro escala 1:50 000 (G14C62-INEGI). 
Las vías de acceso al área de estudio son la carretera Federal No. 58 que 
comunica a Linares con Galeana, Nuevo León, posteriormente la carretera 
Federal No. 57 Saltillo, Coahuila-San Luis Potosí, S.L.P., y finalmente la 
carretera Federal No. 54, en el trayecto Saltillo, Coahuila-Concepción del Oro, 
Zacatecas, a partir de donde se toma el antiguo camino a Mazapil para llegar al 
Ejido de Salaverna y accesar al área del perfil Salaverna. Por otro lado para 
llegar al ejido de Novillos, donde se ubican los perfiles Tierras Blancas 1, 
Tierras Blancas 2, Rancho Viejo y Cerro Bola, se toma la carretera que conduce 
al poblado de Melchor Ocampo, posteriormente a la altura del Ejido de Bonanza 
se conduce a partir del entronque que comunica, mediante un camino de 







Geológicamente, el área de trabajo se ubica dentro del Terreno Sierra Madre 
(cf., Campa y Coney, 1983), el cual limita al norte y al este con el Terreno 
Coahuila, al sur con el Cinturón Volcánico Mexicano y al oeste con el Terreno 
Guerrero (Figura 1.2). Fisiográficamente, se localiza en la porción sur del 
Sector Transversal de Parras, específicamente en la porción frontal y trasera del 
anticlinal La Caja. 
1.4 Trabajos previos 
En el área de estudio se han realizado numerosos estudios con enfoques 
diversos, predominantemente se han llevado a cabo trabajos con la finalidad de 
evaluar y analizar los yacimientos minerales, así como cartográfico-
 
Figura 1. 1 Localización del área de estudio. Abreviaciones: Sa: Saltillo. 
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Los primeros reportes que existen sobre la Formación Caracol corresponden al 
trabajo realizado por Imlay (1937), quien define formalmente a dicha formación 
en la porción oeste del Arroyo Caracol, hacia la parte media de la Sierra de 
Parras. El autor menciona que la  Formación Caracol tiene una edad 
Coniaciano-Santoniano, y que consiste de una alternancia de toba 
desvitrificada, lutita y caliza, la cual sobreyace transicionalmente a la 
Formación Indidura. 
De Cserna (1956), a través de un estudio sobre la tectónica de la Sierra Madre 
Oriental entre Torreón y Monterrey, menciona que la Formación Caracol esta 
compuesta de arenisca calcárea alternada con lutita y/o limolita calcárea y 
escasa presencia de estratos tobáceos. Dicho autor señala que la distribución 
de las facies de la Formación Caracol representa una cuña de clásticos hacia el 
norte-noreste, donde las facies son transgresivas hacia el este y corresponden a 
 
Figura 1. 2 Mapa de terrenos tectoestratigráficos (Tomado de Campa y Coney, 1983). 
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un depósito de tipo flysch. Mediante un estudio petrográfico, el mismo autor 
afirma que dicha formación está conformada por fragmentos derivados de 
caliza, rocas intrusivas, metamórficas y volcánicas, producto de la erosión de 
una zona intrusionada y acompañada por vulcanismo durante el Coniaciano. 
Finalmente, el autor sugiere que la introducción de los sedimentos clásticos de 
la Formación Caracol registran un cambio en el patrón de sedimentación, el 
cual modifica la litología de las unidades del Cenomaniano Tardío al Paleoceno. 
Rogers et al. (1956), por medio de un estudio petrográfico, determinan que las 
rocas de aspecto tobáceo anteriormente descritas por Imlay (1937), 
corresponden a areniscas arcósicas que se aproximan a grauvacas, señalando 
que la Formación Caracol representa un depósito rápido en aguas someras, 
mientras que la escasa presencia de especímenes de foraminífera y amonites de 
la familia Peroniceratidae, refleja condiciones de corrientes de fondo poco 
favorables para la vida marina. Dichos autores afirman que el cambio abrupto 
en la sedimentación que de dicha formación, son producto del levantamiento de 
tierras en la parte oeste a principios del Cretácico Tardío. 
Otro trabajo de carácter cartográfico en el que se menciona de manera general 
a la Formación Caracol, es el realizado por Pantoja-Alor (1962), quien reconoce 
la presencia de fósiles de Toucasia sp., y Radiolites de edad correspondiente al 
Turoniano, hacia el oeste de Durango. 
Labarthe et al. (1983), a través de un estudio cartográfico-geohidrológico entre 
los estados de San Luis Potosí y Guanajuato, mencionan que las características 
litológicas de la Formación Caracol representan un depósito tipo flysch dentro 
de la zona infra litoral. 
Barboza-Gudiño et al. (2004), mencionan que la Formación Caracol en la Sierra 
de Catorce, San Luis Potosí, consiste de lutita calcárea y escasa arenisca, 
determinando que la edad de estos depósitos es posterior al Turoniano, de 
acuerdo a su posición estratigráfica. Dichos autores con base a la litología y 
rasgos sedimentológicos, establecen que la Formación Caracol se deposito en 
una cuenca poco profunda (50 y 100 m de profundidad) y parcialmente 




Pearson et al. (1988) realizan un estudio sobre los yacimientos de plata en Real 
de Ángeles, Zacatecas, en donde las areniscas de la Formación Caracol 
funcionan como la roca encajonante de la mineralización. Dichos autores 
mencionan que en el área de estudio, la Formación Caracol está compuesta por 
una intercalación de arenisca y limolita, con presencia de estratificación 
cruzada, laminación paralela, slumps, clástos flotados y poca bioturbación, 
interpretando que el ambiente deposicional corresponde a un estuario o un 
delta. 
Durante 1988, Petróleos Mexicanos llevó a cabo un estudio sobre la 
estratigrafía del Mesozoico, en el cual describe que la Formación Caracol 
consiste de una sucesión irregular de arenisca y caliza, con 
interestratificaciones de toba desvitrificada y caliza silícea. En dicho trabajo se 
menciona que el contenido paleontológico de la Formación Caracol consiste de 
Inoceramus dubarginesis y foraminíferos de la especie Globotruncana, así 
mismo se le asigna una edad Coniaciano-Maastrichtiano, aclarando que en la 
porción media occidental de la Mesa Central tiene un alcance hasta el 
Turoniano. En el mismo estudio se afirma que el ambiente de depósito de la 
Formación Caracol, representa un flysch progresivo asociado a frentes deltaicos 
y prodeltas, en facies que varían de plataforma a plataforma externa en el 
dominio de post arco. 
Silva-Romo (1993), describe que la Formación Caracol en la Sierra de Salinas, 
está compuesta por areniscas turbidíticas que exponen la secuencia Bouma 
completa. De acuerdo a su posición estratigráfica dicho autor asigna a los 
depósitos de la Formación Caracol una edad del Turoniano, y atribuye su 
origen a la erosión de un arco magmático procedente del oeste. Centeno-García 
y Silva-Romo (1997) afirman que la composición modal de las areniscas de la 
Formación Caracol, corresponde a granos volcánicos y feldespatos, cuya fuente 
es atribuida a un arco magmático. sugiriendo también que esta registra un 
cambio importante en los patrones de sedimentación dentro del Terreno Sierra 
Madre, debido a que representa la primera unidad depositada sobre dicho 
terreno, la cual muestra una clara influencia del Terreno Guerrero. Por otro 
lado, Centeno-García y Silva-Romo (1997) señalan que el depósito de la 
Formación Caracol denota la amalgamación final del Terreno Guerrero. 
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Recientemente, Pinzon-Sotelo et al. (2011) documentan que las areniscas de la 
Formación Caracol fueron depositadas en ambientes de orógeno reciclado, arco 
disectado y zona de mezcla, cuyas áreas fuentes corresponden posiblemente a 
bloques exhumados del Esquisto Granjeno, Cratón Coahuila-Texas, Provincia 
Yavapai, Arco Nazas, Terreno Guerrero, como de rocas carbonatadas 
documentadas en las formaciones Zuloaga, La Caja, Tamaulipas Inferior, La 
Peña, Tamaulipas Superior, Cuesta del Cura e Indidura. 
Lawton (2012), en la Sierra de Parras documentó una edad de 85.9 Ma para la 
Formación Caracol, por medio de circones detríticos en areniscas. 
1.5 Formato de la Tesis 
El presente trabajo de investigación se ha estructurado en los siguientes 
capítulos: 
Capítulo 2: Geología regional y local, describe las características principales de 
las formaciones que conforman la columna del Terreno Sierra Madre, en tanto 
que en el apartado de Geología local se detallan las formaciones presentes en el 
área de estudio. 
Capítulo 3: Análisis de facies y su interpretación ambiental, detalla la 
caracterización de las facies, asociaciones de facies y su interpretación 
ambiental, con base en las características de cinco perfiles sedimentológicos, en 
las áreas de Salaverna, Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2, Gallineros y Cerro 
Bola. 
Capítulo 4: Petrografía y área fuente, describe las características petrográficas 
y la composición del área fuente de la secuencia siliciclástica, con base al 
análisis petrográfico cuantitativo y cualitativo de 57 muestras de areniscas de 
las áreas de Salaverna, Tierras Blancas 1 y Tierras Blancas 2, con un conteo 
modal de 1500 puntos por lámina delgada. 
Capítulo 5: Conclusiones y recomendaciones, presenta las conclusiones 




2 GEOLOGÍA REGIONAL Y ESTRATIGRAFÍA LOCAL 
2.1 Introducción 
En el presente capítulo se describe el contexto geológico regional y local del 
área de estudio. El apartado de Geología Regional expone, de manera general, 
la Estratigrafía del Terreno Sierra Madre, en tanto que la Geología Local detalla 
las formaciones que afloran en la porción sur de la Sierra de Parras, hacia el 
sureste de la Sierra Madre Oriental, e incluye una breve descripción a partir de 
los trabajos cartográficos, estratigráficos y de yacimientos minerales realizados 
en el área de estudio. Es necesario mencionar, que las características 
estratigráficas documentadas, dentro del área de estudio, son incluidas con la 
finalidad de enriquecer la estratigrafía en cuestión, así como contribuir con el 
entendimiento de las secuencias clásticas del Cretácico Superior en el noreste 
de México. 
2.2 Geología Regional 
El área de estudio se localiza 
dentro del Terreno Sierra 
Madre (Campa y Coney, 
1983), el cual se distribuye 
en la porción centro-norte y 
noreste de México, 
delimitando hacia el norte y 
este con el Terreno Coahuila, 
al oeste con el Terreno 
Guerrero y hacia el sur con 
el Cinturón Volcánico 
Mexicano. Campa y Coney 
(1983) señalan que la 
columna estratigráfica del 
Terreno Sierra Madre 



















Figura 2. 1 Columna estratigráfica del Terreno Sierra Madre 
(Tomada de Campa y Coney, 1983). 
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por un basamento Precámbrico constituido de rocas metamórficas de origen 
Grenvilliano, el cual es sobreyacido discordantemente por una secuencia 
plegada y cabalgada conformada por secuencias de caliza, arenisca y lutita 
Mesozoicas. 
2.2.1 Basamento Precámbrico-Paleozoico 
El basamento del Terreno Sierra Madre está constituido por unidades de 
composición, origen y edades diversas. Las rocas más antiguas han sido 
documentadas en el Cañón Huizachal-Peregrina y corresponden al complejo 
metamórfico Novillo (Carrillo, 1961; Fríes y Rincón-Orta, 1965), de edad 
precámbrica (1 Ga; Ortega, 1978; Keppie, 2004; Figura 2.2a), constituido por 
ortogneis y paragneis (De Cserna et al., 1977; Ortega, 1978). De acuerdo con 
Fries y Rincón-Orta (1965) y Denison et al. (1971), el grado de metamorfismo 
corresponde a facies de granulita o transición de facies de anfibolita a 
granulita. 
El Esquisto Granjeno (Carrillo, 1961) es una unidad metamórfica compuesta 
por rocas metavolcánicas y metasedimentarias, con presencia de serpentina y 
metagabros, con un grado de metamorfismo bajo correspondiente a la facies de 
esquistos verdes (cf., De Cserna et al., 1977), que puede variar  de la facies 
prehnita-pumpellita a la facies de esquistos verdes (Ortega-Gutiérrez, 1993). Se 
le asignan edades de 430-300 Ma (Dowe et al., 2005; Nance et al., 2007). 
Barboza-Gudiño et al. (2011) mediante una análisis geocronológico de circones 
detríticos, han determinado edades máximas de depósito de los protolitos del 
Esquisto Granjeno en cuatro localidades, sugiriendo: 1) Aramberri, Nuevo León 
530 Ma, 2) Cañón de Caballeros, Tamaulipas 433-458 Ma, 3) Cañón Novillo, 
Tamaulipas 368 Ma, 4) Miquihuana, Tamaulipas 463-489 Ma, y han 
interpretado las rocas fuentes principales como: (1) grenvilianas (1 250-920 Ma) 
y (2) panafricanas (730-530 Ma). Dichos autores proponen que el origen del 
Esquisto Granjeno está relacionado con la porción noroccidental de Gondwana 
y atribuyen que el proceso de metamorfismo corresponde a un evento de 
subducción en la margen occidental de Pangea que favoreció el desarrollo del 
Cinturón Granjeno-Acatlán. El Esquisto Granjeno se distribuye en el Cañón de 
la Peregrina, Cuchilla del Granjeno, Cañón de Caballeros, Cañón Novillo 
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(Carillo, 1961) y se correlaciona con las filitas, filitas de cuarzo, metagrauvacas 
y metadiabasas del Esquisto de Aramberri (Meiburg, 1987). Sobreyace mediante 
contacto tectónico por falla al Gneis Novillo y subyace en contacto por falla a 




2.2.2 Cubierta sedimentaria paleozoica 
La secuencia paleozoica, que constituye la cubierta sedimentaria discordante 
del basamento metamórfico, está compuesta por rocas no deformadas, que 
incluyen a las formaciones Cañón de Caballeros, La Yerba, Vicente Guerrero, 
del Monte y Guacamaya. La Formación Cañón de Caballeros (Silúrico-Devónico; 
 
Figura 2. 2 Columnas estratigráficas: a) columna estratigráfica del noreste de México (Tomada de 
Michalzik 1988; 1991); b: columna estratigráfica del área de estudio. 
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Carrillo, 1961), consiste de base a cima por arenisca y conglomerado, caliza con 
textura grainstone y una alternancia de lutita, limolita y arenisca (Stewart et 
al., 1999). La Formación la Yerba (Devónico; Carrillo, 1961), constituida de 
riolita y depósitos de lutita hacia la cima. La Formación Vicente Guerrero 
(Carbonífero Temprano; (Carrillo, 1961; Gursky y Michalzik, 1989) consiste de 
arenisca, lutita y limolita, con presencia de slumps (Stewart et al., 1999). La 
Formación del Monte (Pensilvánico Temprano; Carrillo, 1961), está compuesta 
por conglomerado basal, caliza, arenisca calcárea, arenisca limolítica y limolita 
(Carrillo, 1961; Stewart et al., 1999). La Formación Guacamaya (Pérmico 
Temprano), está constituida por una alternancia rítmica de limolita, lutita, 
arenisca, conglomerado y caliza, presenta fragmentos de briozoarios y 
fusulínidos (Gursky y Michalzik, 1989). 
2.2.3 Mesozoico 
2.2.3.1 Triásico-Jurásico Inferior-Medio 
La historia paleogeográfica del Triásico-Jurásico Tardío se caracteriza por el 
desarrollo de vulcanismo sinsedimentario e inicio de la transgresión Mesozoica. 
Los afloramientos de rocas edades de edades del Triásico y Jurásico Superior 
están restringidos a áreas de basamentos levantados y exhumados, y consiste 
de los depósitos de las formaciones Zacatecas (Triásico Superior), El Alamar 
(Triásico Tardío), Nazas (Jurásico Temprano-Medio), La Boca (Jurásico 
Temprano), La Joya (Jurásico Medio). Las características más relevantes de  
dichas formaciones son descritas a continuación en orden cronoestratigráfico. 
2.2.3.1.1 Formación Zacatecas 
La Formación Zacatecas, fué definida originalmente por Carrillo, (1965) como 
una sucesión metamorfizada compuesta por roca verde, arenisca, lutita y filita, 
con presencia de amonites y bivalvos de edad Triásica (Burckhardt y Scalia, 
1905). Dicha formación se distribuye en los estados de San Luis Potosí y 
Zacatecas, donde consiste de una secuencia de arenisca, lutita y arenisca 
conglomerática (Barboza-Gudiño et al., 1998; 1999; 2008; Barboza-Gudiño, 
2012). La edad de la Formación Zacatecas se ha establecido de acuerdo a su 
contenido fósil, como Triásico Tardío (Burckhardt y Scalia, 1905), así como 
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Triásico Medio-Tardío (Cantú-Chapa, 1969; Barboza-Gudiño, et al., 2010; 
Barboza-Gudiño, 2012). En ciertas localidades, tales como Sierra de Catorce, 
en las cuales no se reporta la presencia de contenido fósil, se ha determinado 
una edad máxima de depósito correspondiente a 230 Ma, con base al análisis 
de circones detríticos (Barboza-Gudiño et al., 2010). En la Sierra de Zacatecas, 
Escalona-Alcázar et al. (2009) mediante análisis de U-Pb en circones detríticos, 
determinaron que la edad de la Formación Zacatecas, así como del Complejo 
Volcano-sedimentario Las Pilas, corresponde a 132-160 Ma (Hauteriviano), la 
cual es considerablemente más joven que la edad originalmente propuesta. La 
Formación Zacatecas ha sido interpretada como un depósito tipo flysch 
(Barboza-Gudiño et al., 1999; Silva-Romo et al., 2000; Bartolini et al., 2001), 
posiblemente desarrollado a lo largo del margen oeste de Pangea, previo a la 
actividad volcánica del Triásico-Jurásico (Barboza-Gudiño et al., 1999). Otros 
autores determinaron que el depósito de dicha formación corresponde a un 
ambiente marino somero (Gutiérrez-Amador; 1908; Monod y Calvent, 1992; 
Escalona-Alcázar et al., 2009). Barboza-Gudiño (2012) señaló que los datos 
petrográficos de las areniscas de la Formación Zacatecas, sugieren 
procedencias de bloques continentales y orógenos reciclados, en tanto que, los 
resultados geoquímicos de roca total indican que dicha formación deriva de 
rocas ígneas, en donde la relación Th/Sc  1 y Zr/Sc  10-100, de acuerdo a 
McLennan et al. (1993), representan el reciclamiento de sedimento (Barboza-
Gudiño et al., 2010). Por otro lado, Centeno-García y Silva-Romo (1997) 
señalaron que las relaciones Nd de -5.2 y 5.5 indican una procedencia de 
corteza cortical superior antigua, mientras que las edades 1.3 a 1.6 Ga, 
obtenidas a partir del modelo de Nd, representan una fuente de bloque 
continental, posiblemente asociado con el micro continente Proterozoico 
Oaxaquia (Ortega-Gutiérrez et al., 1995). 
2.2.3.1.2 Formación El Alamar 
La Formación El Alamar (Barboza-Gudiño et al., 2010) consiste de una 
secuencia de arenisca conglomerática, arcilla y lutita de color gris y café. Dicha 
formación aflora en los estados de Nuevo León y Tamaulipas. Mixon et al. 
(1959) reportaron que la unidad inferior del Grupo Huizachal o actual 
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Formación El Alamar (Barboza-Gudiño et al., 2010), presenta un ensamble de 
flora compuesto por Pterophylum fragile, Pterophylum inaequalle Fontaine, 
Cephalotaxopsis carolinensis, y Podozamite (?) de edad Triásico Tardío, mismo 
que Weber (1997) reinterpreta como Laurozamites yaqui, Ctenophylum 
braunianum, Elatocladus, Carolinensis y le asigna una edad correspondiente al 
Cárnico y probablemente Noriano. Barboza-Gudiño (2012) señala que la edad 
de la Formación El Alamar corresponde al Triásico Tardío, de acuerdo a 
geocronología en circones detríticos, y se correlaciona en edad con la Formación 
Zacatecas. La Formación El Alamar sobreyace de manera discordante a rocas 
sedimentarias y magmáticas Paleozoicas en el Anticlinorio Huizachal-Peregrina, 
en Tamaulipas. Rubio-Cisneros (2012) documentó que los depósitos están 
restringidos a ríos de alta y baja sinuosidad, dominados por conglomerados y 
areniscas, cuyos estilos fluviales oscilan entre sistemas de mezcla, de baja y 
alta energía que transportaron productos fluviales desde los altos de 
basamentos situados en el este, con la formación de flujos de masas por 
gravedad y barras de gravas. 
2.2.3.1.3 Formación Nazas 
La Formación Nazas (Pantoja, 1962) consiste de una secuencia volcánica y 
volcaniclástica, incluye depósitos de andesita basáltica, riolita y capas rojas 
(Barboza-Gudiño et al., 1998; 1999; 2004; 2010; Bartolini et al., 2001). Los 
depósitos de la Formación Nazas sobreyacen discordantemente a la Formación 
Zacatecas en Durango, así como en la porción norte de Zacatecas y hacia el 
oeste de San Luis Potosí (Barboza-Gudiño et al., 1999) y subyacen 
discordantemente a los depósitos de la Formación La Joya, así como a calizas 
de la Formación Zuloaga (Barboza-Gudiño et al., 2012). La edad de la 
Formación Nazas, se ha determinado, en la Sierra de Catorce, como Jurásico 
Temprano-Medio (174.7±1.3 Ma), mediante geocronología de circones detríticos 
(Barboza-Gudiño et al., 2004). Los resultados de geoquímica de roca total 
muestran que las rocas félsicas de la Formación Nazas presentan un carácter 
calco-alcalino (Grajales-Nishimura et al., 1992; Jones et al., 1995; Barboza-
Gudiño et al., 2008) y los patrones de elementos traza denotan que el origen de 
las rocas de la Formación Nazas esta relacionado con un ambiente de arco 
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continental de tipo andino (Barboza-Gudiño et al., 2008). La Formación Nazas 
ha sido interpretada, con base en su composición y naturaleza de sus 
productos volcánicos, como un remanente del arco volcánico del Triásico 
Tardío-Jurásico Temprano, relacionado a la margen continental activa del oeste 
de Norte América (Grajales-Nishimura et al., 1992; Jones et al., 1995; Barboza-
Gudiño et al., 1998; 1999; 2004). 
2.2.3.1.4 Formación La Boca 
La Formación La Boca (Mixon et al., 1959) esta conformada por una secuencia 
de arenisca, limolita, lutita, arenisca conglomerática, conglomerados 
polimígticos soportados por matriz, interestratificados con rocas volcánicas que 
consisten en derrames de lavas basáltico-andesíticas, depósitos piroclásticos, 
domos riolíticos y depósitos volcaniclásticos (Carrillo, 1961; Barboza-Gudiño et 
al., 1998; 1999; 2004; 2008; 2010; Rubio-Cisneros et al., 2011). Las capas 
rojas expuestas en el Valle Huizachal, Tamaulipas, se denominaron 
originalmente como Formación Huizachal (Imlay et al., 1948). Posteriormente, 
Mixon et al. (1959), en el Anticlinorio Huizachal-Peregrina, Tamaulipas, 
realizaron la división de las capas rojas y definieron la Formación La Boca 
(Jurásico Temprano) y la Formación La Joya (Jurásico Medio). La Formación La 
Boca se ha correlacionado con la Formación Huizachal (Michalzik, 1985;1991) y 
con la Formación Nazas (Pantoja, 1962). La Formación La Boca esta constituida 
por dos unidades, i) la unidad volcánica-epiclástica, conformada por la 
interestratificación de roca volcánica, volcaniclástica y sedimentaria, y ii) la 
unidad sedimentaria compuesta de un conglomerado basal y una sucesión de 
rocas volcánicas, volcaniclásticas y clásticas, caracterizada por la presencia de 
flujos volcánicos de composición riolítica (Rubio-Cisneros et al., 2011). La 
Formación la Boca sobreyace discordantemente a las rocas volcánicas de la 
Formación Nazas y subyace de manera discordante a los depósitos de la 
Formación La Joya. La edad de la Formación La Boca corresponde al Jurásico 
Temprano y se ha determinado mediante el análisis de U-Pb en circones, 189 ± 
0.2 Ma en el Valle Huizachal (Fatovsky et al., 2005) y 193 ± 0.2 Ma en 
Aramberri (Barboza-Gudiño et al., 2008). Rubio-Cisneros y Lawton (2011) 
señalaron que los circones detríticos del miembro inferior de la Formación La 
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Boca, denotan una edad máxima de depósito de 184-183 Ma (Pleisbachiano), 
mientras que el miembro superior presenta una edad máxima de depósito de 
168-163 Ma (Bhatoniano-Calloviano). Se ha interpretado que las rocas 
volcánicas de la Formación La Boca corresponden a la actividad magmática del 
arco Nazas, mientras que las capas rojas representan un periodo de extensión 
cortical, subsecuente a la actividad magmática del Jurásico Temprano y previo 
a la extensión del piso oceánico en el Golfo de México (Fatovsky et al., 2005; 
Barboza-Gudiño et al., 2008). Rubio-Cisneros y Lawton (2011) afirmaron que el 
depósito del miembro inferior de la Formación La Boca indica la actividad 
magmática del arco Nazas, mientras que el miembro superior representa la 
continuación del magmatismo de arco, así como un estadio temprano de 
extensión cortical, con posible desarrollo de horst que aportaban granos a una 
cuenca de tipo rift incipiente. 
2.2.3.1.5 Formación La Joya 
La Formación La Joya (Mixon et al., 1959) consiste de una secuencia 
granodecreciente, compuesta por conglomerado o brecha de composición 
polimígtica, arenisca de coloración roja, arcilla y lutita (Barboza-Gudiño et al., 
1998; 1999; Rubio-Cisneros et al., 2011; Rubio-Cisneros y Lawton, 2011; 
Rubio-Cisneros, 2012). Dicha formación sobreyace mediante una discordancia 
erosiva a la Formación La Boca (Mixon et al., 1959). La secuencia de la 
Formación la Joya presenta una edad de 164 ± 3 Ma (Calloviano; Figura 2.2a), 
considerando el análisis de U-Pb en circones detríticos (Rubio-Cisneros y 
Lawton, 2011). Los depósitos de dicha formación representan la parte basal de 
la sucesión marina del Jurásico Superior-Cretácico (Barboza-Gudiño et al., 
1998; 1999; 2008; 2010), Michalzik (1988) interpreta diversos ambientes 
deposicionales de la Formación La Joya, tales como abanicos aluviales, canales, 
planicie aluvial, lagunas y sabkas. Así mismo, la Formación La Joya indica el 
desarrollo tardío de la cuenca tipo rift y la exposición de los flancos de rocas de 
basamento (Salvador, 1987; Rubio-Cisneros y Lawton, 2011), cuyos depósitos 




2.2.3.2 Jurásico Medio-Cretácico Temprano 
Las secuencias del Jurásico Medio y Cretácico Temprano están representadas 
por sucesiones calcáreas y clásticas, que expresan diversas condiciones 
paleogeográficas y cuya distribución se ha asociado a los altos y bajos de 
basamento. Tradicionalmente, se ha interpretado que estos depósitos se han 
desarrollado bajo un régimen tectono-estratigráfico de rift que evolucionó hacia 
un margen pasivo, sin embargo, trabajos recientes han propuesto un control 
tectónico por procesos extensionales, relacionados con fallamiento lateral 
izquierdo, ocasionando la creación de cuencas de tipo pull-apart y strike slip, 
asociadas con el emplazamiento o acreción/amalgamación de los arcos 
cordilleranos y la apertura del Golfo de México (Ocampo-Díaz, 2011; 2012). 
2.2.3.2.1 Formación Minas Viejas 
La Formación Minas Viejas (Calloviano-Oxfordiano) fue definida originalmente 
por Humphrey y Díaz (1956), como depósitos de yeso interestratificados con 
lutita calcárea y escasos estratos de caliza. La Formación Minas Viejas presenta 
caliza Ooesparita/Oopelesparita, compuestas por ooides, pellets, intraclástos y 
fragmentos de briozoarios bien preservados y otros fragmentos de bioclástos 
(Michalzik, 1988). La edad de la Formación Minas Viejas corresponde al 
Calloviano-Oxfordiano (Humphrey y Díaz, 2003; Figura 2.2a). Las rocas de la 
Formación Minas Viejas representan ambientes marinos a marino-marginales 
(barra submareal, intermareal o laguna de baja energía, con buena circulación 
del “sistema sabka-laguna” e indican las primeras incursiones marinas del 
Golfo de México dentro de una cuenca tipo rift (Goldhammer, 1999). En el área 
de Galeana-Aramberri, Nuevo León, sobreyace transicionalmente a las 
formaciones La Joya y Novillo (Götte y Michalzik, 1992), donde subyace 
concordantemente a la Formación Zuloaga (Humphrey y Díaz, 2003; Ocampo-
Diaz, 2007; Ocampo Díaz et al., 2008), sin embargo en áreas circundantes al 
poblado de Potero Prieto, Nuevo León, dentro del Anticlinal Potrero Prieto-
Iturbide subyace discordantemente a la Formación La Casita (Ocampo-Díaz et 
al., 2008; Figura 2.2a) y En el área de estudio, la Formación Minas Viejas no 
aflora; sin embargo, regionalmente es equivalente en edad con las rocas de la 
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Formación La Joya (Calloviano; e.g., Humphrey y Díaz, 1956; Götte, 1988; 
Goldhammer, 1999; Rubio-Cisneros y Lawton, 2011). 
2.2.3.2.2 Formación Zuloaga 
La Formación Zuloaga (Oxfordiano-Kimmerigdiano) fue definida por Imlay 
(1943) como caliza de estratificación gruesa, ocasionalmente puede presentar 
nódulos de pedernal negro, bivalvos, gasterópodos o corales. Ocampo-Díaz 
(2007), describió que la Formación Zuloaga consiste de caliza ooesparita y 
caliza oobioesparita. Buitrón (1984) determinó que la edad de la Formación 
Zuloaga corresponde al Oxfordiano-Kimmerigdiano (Figura 2.2a), con base en 
contenido fósil (pelecípodos y gasterópodos). Diversos autores (Michalzik; 1988; 
Götte, 1988) interpretan que la caliza de la Formación Zuloaga se depositó 
dentro de ambientes de alta energía, tales como barras submareales, playas 
intermareales y lagunas protegidas, atrás de las barras oolíticas, e indica el 
desarrollo de una transgresión marina completa (Goldhammer, 1999). En la 
Sierra de Catorce, San Luis Potosí, Barboza-Gudiño et al. (2004) señalaron que 
las calizas de la Formación Zuloaga sobreyacen transicionalmente a las facies 
terrígenas de la Formación la Joya. Ramírez-Díaz (2012), en la Sierra de la 
Caja, localizada hacia el sur del área de estudio, describe que la Formación 
Zuloaga subyace concordantemente a la Formación La Caja, de la cual no es 
posible observar su contacto inferior. 
2.2.3.2.3 Formación La Caja 
La Formación La Caja (Kimmerigdiano-Tithoniano) fue definida por Imlay 
(1936), y consiste de una secuencia de caliza de estratificación delgada, caliza 
fosforítica, marga y escasas lutita y limolita, con abundantes amonites (Imlay, 
1953). En el noreste de Zacatecas, Rogers et al. (1956) describieron que la 
Formación Zuloaga esta compuesta por caliza arcillosa de estratificación 
delgada a media, limolita y pedernal en la parte media y superior. En la Sierra 
de Catorce, San Luis Potosí, esta formación consiste de caliza arcillosa de 
estratificación delgada, interestratificada con limolita y arenisca bituminosa, 
presenta cefalópodos, gasterópodos, pelecípodos y braquiópodos (Barboza-
Gudiño et al., 2004). La edad de la Formación La Caja corresponde al 
Kimmerigdiano-Tithoniano, con base en la presencia de cefalópodos (Verma y 
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Westerman, 1973). La Formación La Caja es equivalente a la Formación La 
Casita en el noreste de México (cf., Goldhammer y Johnson, 2001) y a la Lutita 
Bossier en el norte de Golfo de México (Goldhammer, 1999). Sobreyace por 
contacto concordante a la Formación Zuloaga y subyace concordantemente a la 
Formación Taraises en el área de Concepción del Oro, Zacatecas (Rogers et al., 
1956). En la Sierra de La Caja, Zacatecas, la Formación La Caja sobreyace por 
contacto concordante a la Formación Zuloaga y subyace concordantemente a 
las calizas de la Formación Taraises (Ramírez-Díaz, 2012). 
2.2.3.2.4 Formación Taraises 
De acuerdo con Imlay (1936), la Formación Taraises (Berriasiano-Hauteriviano; 
Figura 2.2a), está constituida por caliza arcillosa fosilífera, así como por 
sedimentos calcáreo arcilloso. La Formación Taraises originalmente fue divida 
en dos miembros (Imlay, 1936; Díaz, 1953; Díaz et al., 1959): i) miembro 
inferior, conformado por calizas de estratificación gruesa con presencia de 
amonites (Michalzik, 1988); ii) miembro superior, compuesto por calizas de 
estratificación delgada a media, con alto contenido de arcilla, así como 
amonites y belemnites hacia la base. Díaz (1953) y Michalzik (1988) señalaron 
que en la parte media de dichos miembros se presenta otro miembro arenoso, 
denominado informalmente como Miembro Arenoso Galeana, con una edad 
correspondiente al Valanginiano-Hauteriviano. El Miembro Arenoso Galeana 
esta constituido por arenisca de grano fino a grueso de estratificación delgada a 
gruesa (Ocampo-Díaz, 2007; Ocampo-Díaz et al., 2008). Los mismos autores, 
documentan que las areniscas del Miembro Arenoso Galeana corresponden a 
depósitos de planicie mareal, prodelta, frente deltáico, dominado por mareas, 
barras de desembocadura, depósitos sublitorales y dunas subacuosas. El área 
fuente de dichas areniscas está situada en la porción este del área de Potrero 
Prieto, Nuevo León (Archipiélago de Tamaulipas), en tanto que el depocentro, 
determinado mediante la consideración del cambio de espesor de los estratos, 
la presencia de una discordancia angular y las direcciones de las 
paleocorrientes, ha sido ubicado en el área de Galeana, Nuevo León (Ocampo-
Díaz, 2007; Ocampo-Díaz et al., 2008). Ramírez-Díaz (2012), en la Sierra de la 
Caja, describió que la Formación Taraises sobreyace mediante contacto 
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concordante y transcicional a la Formación La Caja y subyace de manera 
concordante a la Formación Tamaulipas Inferior. 
2.2.3.2.5 Formación Tamaulipas Inferior 
La Formación Tamaulipas Inferior (Hauteriviano-Barremiano) fue originalmente 
definida por Muir (1936), se compone de caliza con texturas wackestone y 
mudstone, con niveles de estratificación lenticular, incluye lentes y bandas de 
pedernal (PEMEX, 1988). Barboza-Gudiño et al. (2004) describieron que la 
Formación Tamaulipas Inferior, en la Sierra de Catorce, esta constituida por 
caliza micrítica, con textura mudstone a wackestone, con nódulos de pedernal 
gris, nódulos de hierro, presenta amonites y belemnites; así mismo, indican que 
petrográficamente se observan calciesferas, radiolarios y foraminíferos 
planctónicos, así como bioclástos de bivalvos u ostrácodos. La edad de la 
formación ha sido determinada como Hauteriviano Tardío-Aptiano Temprano 
(Ross, 1981; Figura 2.2a), así como Hauteriviano-Barremiano (Barboza-Gudiño 
et al., 2004), con base a su posición estratigráfica, presencia de microfósiles 
planctónicos y ausencia de calpionélidos del Valanginiano. Goldhammer et al. 
(1993) interpretaron que los depósitos pelágicos de la Formación Tamaulipas 
Inferior se acumularon en un ambiente de cuenca tranquila bajo condiciones 
anóxicas, con una profundidad aproximada de 50 y 150 m. La Formación 
Tamaulipas Inferior en la Sierra de Parras subyace concordantemente a la 
Formación La Peña (Imlay, 1936; Humphrey, 1949). En la Sierra de La Caja, la 
Formación Tamaulipas Inferior sobreyace concordantemente a las rocas de la 
Formación Taraises y subyace mediante contacto concordante a la Formación 
La Peña (Ramírez-Díaz, 2012). 
2.2.3.2.6 Formación La Peña 
La Formación La Peña (Aptiano Temprano-Tardío) fue definida originalmente 
por Imlay (1936), está constituida por marga interestratificada con caliza de 
estratificación delgada, lutita, lentes de pedernal; presenta abundantes 
amonites de edad Aptiano Tardío (Burckhardt, 1925; Figura 2.2a). Imlay 
(1936), dividió a la Formación la Peña en dos miembros: i) miembro inferior 
compuesto por caliza y, ii) miembro superior conformado por caliza margosa y 
lutita. Sin embargo, Humphrey (1949) propuso que el nombre de dicha 
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formación se aplique únicamente al miembro superior. La edad de dicha 
formación corresponde al Aptiano Temprano (Smith, 1981). Goldhammer et al. 
(1993) señalaron que los depósitos de la Formación La Peña corresponden a un 
evento transgresivo regional, caracterizado por el depósito de lutita de aguas 
profundas y terrígenos derivados de tierras altas del norte y oeste sobre la 
margen carbonatada. Ramírez-Díaz (2012) documentaron en la Sierra de La 
Caja que la Formación La Peña sobreyace concordantemente a la Formación 
Tamaulipas Inferior y subyace por contacto concordante a la Formación 
Tamaulipas Superior. 
2.2.3.2.7 Formación Tamaulipas Superior 
La Formación Tamaulipas Superior (Albiano Medio) fue definida por Muir 
(1936), como una secuencia de caliza de estratificación media, con lentes y 
bandas de pedernal. Carrillo (1961) describió que ésta formación esta 
compuesta por caliza de textura mudstone-wackestone, marga y nódulos 
irregulares de pedernal negro, exhibiendo superficies estilolíticas. En la Sierra 
de Catorce, San Luis Potosí, Barboza-Gudiño et al. (2004) describieron que la 
Formación Tamaulipas Superior esta compuesta por caliza con textura 
mudstone-wackestone, con amonites y abundantes calciesferas, foraminíferos 
planctónicos. La edad de dicha formación ha sido atribuida al Albiano Medio 
(Böse y Cavins, 1927; Figura 2.2a), así como Aptiano Tardío-Albiano Temprano 
(Barboza-Gudiño et al., 2004). Los depósitos de la Formación Tamaulipas 
Superior se interpretan como acumulaciones en aguas profundas anaeróbicas 
(Goldhammer et al., 1993), dentro de un ambiente deposicional nerítico 
profundo, con aporte constante de terrígenos (Barboza-Gudiño et al., 2004). La 
Formación Tamaulipas Superior, en la Sierra de La Caja, sobreyace 
concordantemente a la Formación la Peña y subyace transicional y 
concordantemente a la Formación Cuesta del Cura (Ramírez-Díaz, 2012). 
2.2.3.2.8 Formación Cuesta del Cura 
La Formación Cuesta del Cura (Albiano Tardío-Cenomaniano Temprano) fue 
definida por Imlay (1936) como caliza con estratificación delgada, intercalada 
con arcilla y presencia de pedernal. Rogers et al. (1956) señalaron que ésta 
formación esta compuesta por caliza arcillosa de estratificación delgada con 
GEOLOGÍA REGIONAL Y ESTRATIGRAFÍA LOCAL 
 24 
nódulos, lentes y capas de pedernal negro, así como escasa lutita. Barboza-
Gudiño et al. (2004) describieron que las calizas de la Formación Cuesta del 
Cura presentan una textura mudstone-wackestone, con abundantes 
microorganismos pelágicos. La edad de la formación corresponde al Albiano 
Tardío-Cenomaniano Temprano, determinada por la presencia de los amonites 
Hamites zacatecanum Böse, Ancyloceras zacatecanum Böse, Hamites sp., 
Crioceras sp., y Maniella sp. (Stinnesbeck, 1983). Ramírez-Díaz (2012) en la 
Sierra de La Caja agrupó las calizas de la Formación Cuesta del Cura con la 
Formación Tamaulipas Superior, el mismo autor describió que a la cima de la 
unidad los estratos de caliza se presentan ondulados. 
2.2.3.3 Cretácico Superior 
Las formaciones del Cretácico Superior representan un cambio en el régimen de 
sedimentación de completamente calcáreo a calcáreo arcilloso durante el 
Albiano Medio-Coniaciano, y finalmente clástico hacia el Turoniano-
Campaniano. 
2.3 Estratigrafía Local 
En este apartado se describen las características de las unidades estratigráficas 
del área de estudio, la cual está constituida por rocas sedimentarias del 
Cretácico Superior (Figuras 2.2b y 2.3). 
 
2.3.1 Formación Indidura 
Antecedentes. La Formación Indidura fue definida por Kelly (1936) en la región 
de Las Delicias, Coahuila; señaló que los niveles inferior y superior consisten de 
lutita con presencia de cristales de selenita y una zona transicional de caliza 
laminada. La división media comprende caliza arcillosa, caliza laminada y 
lutita; asignándole una edad con base en su contenido fósil del Albiano-
Turoniano. Imlay (1936,1938) describió a la Formación Indidura en la porción 
oeste de la Sierra de Parras, en el área de Melchor Ocampo y en Concepción del 
Oro, Zacatecas. El mismo autor señaló que la nomenclatura debe ser revisada, 
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Rogers et al. (1957), por medio de un estudio sobre los depósitos de fosfato en 
Concepción del Oro, Zacatecas, señalaron que la formación consiste 
principalmente de caliza, lutita y caliza laminada. 
Enciso de La Vega (1963), realizó la cartografía de la Hoja Nazas, Durango y 
detalló que la Formación Indidura está compuesta por caliza arcillosa y lutita 
de estratificación delgada. 
PEMEX (1988), a través de estudios sobre la Estratigrafía Mesozoica, describe 
que la Formación Indidura consiste de una alternancia de lutita y caliza con 
textura mudstone a wackestone, con estratificación delgada y escasas 
intercalaciones de arenisca. 
En la Sierra de Catorce, San Luis Potosí, Barboza-Gudiño et al. (2004) 
describieron que ésta formación está constituida de caliza arcillosa y lutita, 
presentando hacia la cima una secuencia rítmica de caliza y arcilla con 
horizontes volcaniclásticos, señalando la presencia de  abundantes Inoceramus 
sp. 
Duque-Botero (2006), realizó un estudio sobre las variaciones paleoambientales 
de la Formación Indidura; asignó una edad Cenomaniano-Turoniano. 
Estableció que consiste de lutita interestratificada con caliza y describió que la 
parte inferior está compuesta de lutita calcárea laminada con intercalaciones 
de caliza con estratificación lenticular y continua. La parte media muestra 
lutita con laminación delgada con lentes de selenita café, y finalmente, la parte 
superior presenta láminas de lutita y caliza arcillosa con escasas 
intercalaciones de lutita arenosa y abundantes cristales de selenita. Duque-
Botero (2006) indicó que los depósitos de la Formación Indidura, en las 
localidades de Las Delicias, Cañón La Casita y Parras de la Fuente, Coahuila, 
presentan una gran variabilidad en el tipo de sedimento, contenido faunístico, 
contenido de carbón orgánico total (TOC) y denotan la ocurrencia de 
condiciones ambientales no uniformes en la Plataforma Mexicana. Dichas 
diferencias se interpretan como irregularidades paleo-geofisiográficas de la 
Plataforma Mexicana, asociadas con las distintas condiciones paleo-
oceanográficas que controlan el registro sedimentario. 
Litología. En el área de estudio la Formación Indidura está constituida por una 
interestratificación de caliza arcillosa con lutita calcárea. La caliza es de color 
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gris claro e intemperiza a café grisáceo, presenta abundante laminación 
paralela y estratificación delgada que varía entre 5 y 20 cm. La lutita es de color 
gris oscuro, presenta espesores de 7 a 12 cm y se encuentra altamente 
fracturada (Figuras 2.4a y b). 
Contenido Paleontológico. Kelly (1936) reportó la presencia de equinodermos, 
cefalópodos y pelecípodos; posteriormente, Imlay (1936) describió Perinoceras 
sp. Rogers et al. (1957) documentan foraminíferos de las especies Gumbellina 
sp, Globigerina sp., Globorotalia sp., y Globotruncana sp. Duque-Botero (2006) 
reportó en el noreste de México un escaso contenido de macrofósiles, 
correspondientes a Inoceramus labiatus y amonites, como también de fósiles 
traza de Thalassinoides sp. 
Espesor. En la Sierra de Parras, Imlay (1936) detalló que el espesor de la 
formación corresponde a 652 m. Duque-Botero (2006) señaló que la Formación 
Indidura en el Noreste de México presenta un espesor de 578 m. Rogers et al. 
(1957) describieron un espesor de 180 m. De acuerdo a las observaciones en el 
área de estudio, la formación muestra un espesor de 150 a 500 m. 
Distribución. Se distribuye en la porción sur del área de trabajo, sobre la 
vereda que comunica a los poblados de Novillos y Mazapil (Figura 2.3). 
Relación estratigráfica. En el área de estudio la Formación Indidura subyace 
concordantemente a la Formación Cuesta del Cura y sobreyace por contacto 




Figura 2. 4 Litología de la Formación Indidura: a) estratos delgados de caliza arcillosa altamente laminada; b) 
afloramiento de la Formación Indidura hacia el sureste de Novillos. 
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Edad. De acuerdo a su contenido paleontológico documentado por Kelly (1936), 
se le asigna una edad Cenomaniano-Turoniano. 
Correlación. Se correlaciona con la Formación Soyatal en la Plataforma Valles-
San Luis Potosí (Carrillo, 1961) y con la Formación Agua Nueva de la Cuenca 
Tampico-Misantla (Barboza-Gudiño et al., 2004). 
2.3.2 Formación Caracol 
Antecedentes 
Imlay (1936) definió a la Formación Caracol en la parte media de la Sierra de 
Parras, Coahuila, hacia la porción oeste del Arroyo Caracol, describiendo que 
litológicamente consiste de toba desvitrificada, lutita y caliza en menor 
proporción, que sobreyace a la Formación Indidura. Señala que en la localidad 
tipo se observa toba de color amarillo de grano fino, interestratificada con capas 
micáceas de espesores medianos y lutita físil. 
De Cserna (1956) describió que la Formación Caracol, en la parte oriental del 
anticlinorio de Parras, Coahuila, está compuesta por una alternancia de 
arenisca calcárea con lutita y limolita calcárea de color gris que altera a 
amarillo. Afirma que la unidad en las cercanías de los anticlinorios de Arteaga y 
Parras, Coahuila, contiene más estratos tobáceos de color gris verde a 
amarillento. De acuerdo a un estudio petrográfico, el mismo autor señala que la 
Formación Caracol está conformada por fragmentos de rocas metamórficas y 
volcánicas, y en menor proporción de caliza y rocas intrusivas, proponiendo 
que los depósitos derivan de la erosión de una zona intrusionada y por 
vulcanismo durante el Coniaciano, cuyos sedimentos guardan una estrecha 
relación con los clásticos derivados del oeste. Finalmente, señala que la 
distribución de sus facies representa una cuña de clásticos con dirección hacia 
el norte-noreste e indica una transgresión hacia el este, correspondiente a un 
depósito tipo flysch. 
Rogers et al. (1957), mediante un estudio sobre la Geología general y los 
depósitos de fosfato en Concepción del Oro, Zacatecas, detallaron que la 
Formación Caracol consiste de intercalaciones de lutita y arenisca. La lutita es 
moderadamente calcárea a arenosa; la arenisca se presenta en estratos 
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delgados a masivos. Los mismos autores, mediante un análisis petrográfico, 
precisa que las capas anteriormente descritas como tobas corresponden a 
areniscas arcósicas que se aproximan a grauvacas. Detallan que la composición 
de las areniscas es principalmente de cuarzo anguloso a subredondeado y 
feldespatos, los cuales exhiben variaciones en el grado de alteración; algunos se 
presentan completamente kaolinitizados, en menor proporción se muestran 
fragmentos de cuarcita, esquisto, así como pequeñas cantidades de biotita, 
clorita, sericita y magnetita. Dichos autores afirman que los depósitos de la 
Formación Caracol indican un depósito rápido en aguas someras y la escases 
de vida marina refleja condiciones de corrientes de fondo desfavorables. 
Labarthe et al. (1983), mediante un estudio geohidrológico en la Hoja Melchor, 
San Luis Potosí y Guanajuato, mencionan que las características 
sedimentológicas de dicha formación representan un depósito progresivo en 
aguas poco profundas de tipo flysch, dentro de la zona infra-litoral. 
Pearson et al. (1988) realizaron un estudio con fines mineros en Real de 
Ángeles, Zacatecas, describieron que la Formación Caracol representa la roca 
encajonante de la mineralización, la cual consiste de una alternancia de capas 
de arenisca y limolita de espesores variables, con interestratificaciones de 
material carbonoso. De acuerdo con éstos autores, petrográficamente las 
areniscas contienen cuarzo angular a subangular con extinción ondulosa, los 
granos se presentan en contactos grano a grano y con menor frecuencia se 
encuentran soportados por una matriz arcillosa calcárea. Describen la 
presencia de estratificación cruzada y laminación paralela de bajo ángulo, 
slumps, clástos flotados y pliegues de tipo roll-over. Reportan la escasez de 
bioturbación e interpretan que el ambiente deposicional de la Formación 
Caracol corresponde a un estuario transicional o un delta. 
PEMEX (1988), por medio de un estudio sobre la Estratigrafía del Mesozoico, 
reportó que la Formación Caracol está conformada por una sucesión irregular 
de lutita, arenisca y caliza, con interestratificaciones de toba desvitrificada. 
Describen que el ambiente de depósito de dicha formación esta representado 
por un flysch progresivo, asociado con frentes deltáicos y prodeltas, en facies 
que varían de plataforma a plataforma externa en el dominio de post-arco. 
GEOLOGÍA REGIONAL Y ESTRATIGRAFÍA LOCAL 
 30 
Silva-Romo (1993), mediante un estudio estratigráfico y estructural de la Sierra 
de Salinas, San Luis Potosí y Zacatecas, detalló que la Formación Caracol 
consiste de areniscas que muestran la Secuencia Bouma y atribuye su 
procedencia a la erosión de un arco magmático del oeste, a partir del cual 
derivaron  las corrientes turbidíticas. 
Centeno-García y Silva-Romo (1997) realizaron un estudio sobre la petrogénesis 
y evolución tectónica del centro de México para el Triásico-Jurásico, en el cual 
señalan que la composición modal de las areniscas de la Formación Caracol 
corresponde a granos volcánicos y feldespatos, cuya procedencia se atribuye a 
una fuente de arco magmático. Mencionan que la Formación Caracol registra la 
modificación en los patrones de sedimentación del Terreno Sierra Madre. 
Dichos autores consideran que la Formación Caracol es la primer unidad que 
denota una relación sedimentaria con el Terreno Guerrero e interpretan que su 
depósito corresponde a la amalgamación final del mismo terreno con la Placa 
Norteamericana. 
Por otro lado, Barboza-Gudiño et al. (2004) describieron que la Formación 
Caracol esta constituida por lutita calcárea y escasa arenisca, proponiendo que 
fue depositada en una cuenca poco profunda parcialmente influenciada por el 
oleaje, dentro de una zona sublitoral. 
Pinzon-Sotelo et al. (2011) documentaron que los depósitos de la Formación 
Caracol, en el área Salaverna, Zacatecas, consisten de una alternancia rítmica 
de arenisca y lutita, los cuales presentan secuencias estrato y grano-crecientes, 
con gradación normal, laminación paralela, estratificación cruzada de tipo 
tangencial, rizaduras, estructuras de carga, marcas de arrastre de partículas, 
así como también impresiones de Inoceramus labiatus, trazas de Thalassinoides 
sp., Skolitos sp., y Planolites sp. Los mismos autores señalan que el ambiente 
tectónico de las areniscas corresponden ambientes de orógeno reciclado, arco 
disectado y mezcla, posiblemente procedentes de la erosión de las rocas 
carbonatadas de las formaciones Zuloaga, La Caja, Taraises, Tamaulipas 
Inferior, La Peña, Tamaulipas Superior, Cuesta del Cura e Indidura, así como 
también del Arco Nazas, Terreno Guerrero, Provincia Yavapai. 
Litología. De acuerdo a las características litológicas, estructuras 
sedimentarias y contenido icnofaunístico, es posible dividir a la Formación 
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Caracol en dos miembros: i) Miembro Tierras Blancas (Figuras 2.5a y 2.5b) y 
ii) Miembro Rancho Viejo (Figuras 2.5c y 2.5d). 
El Miembro Tierras Blancas (Figuras 2.5a y 2.5b) consiste de secuencias 
estrato y grano-crecientes, compuestas por una alternancia rítmica de lutita y 
arenisca, de color gris oscuro que intemperiza a café claro (Figuras 2.2b y 2.3). 
Las lutitas se encuentran en capas que varían entre 0.5 a 2 cm de espesor, se 
presentan altamente fracturada. Las areniscas son generalmente de grano fino 
a medio y los estratos varían de espesor delgado a medio. Las areniscas 
presentan normalmente estructuras de carácter interno como gradación 
normal, laminación paralela, rizaduras asimétricas, laminación cruzada recta y 
tangencial, estratificación cruzada tipo Hummocky y Swaley, así como 
estructuras de carácter externo, como marcas de arrastre y saltación de 
partículas, moldes de carga y turboglifos. 
El Miembro Rancho Viejo (Figuras 2.5c y 2.5d) presenta secuencias tanto 
estrato y grano-decrecientes, como secuencias estrato y grano-crecientes y está 
conformado por una alternancia de conglomerado, arenisca y lutita. Los 
conglomerados son monomígticos y están soportados por clástos, texturalmente 
oscilan entre subredondeados y subangulosos, con moderada redondez; 
composicionalmente corresponden a calizas con texturas packestone-
wackestone. Los depósitos conglomeráticos tienen espesores que varían de 60 a 
120 cm (medios-muy gruesos), muestran geometrías irregulares, acuñadas, y 
carecen de estructuras sedimentarias internas. Los estratos de arenisca son de 
color gris claro que altera a café claro, presentan espesores que oscilan entre 15 
y 120 cm (delgados a muy gruesos); frecuentemente éstos estratos se 
encuentran separados por niveles de lutita de 2 a 10 cm de espesor y algunas 
veces se presentan amalgamados. La granulometría de las areniscas varía de 
arenas medias a gruesas, las estructuras sedimentarias internas que presentan 
consisten en gradación normal e inversa, laminación paralela y laminación 
convoluta, así como rizaduras asimétricas y rizaduras escalonadas, laminación 
cruzada de tipo recta y tangencial, clástos flotados, en tanto que las 
estructuras sedimentarias externas están representadas por moldes de carga, 
surcos de erosión, estructuras de arrastre y saltación de partículas y 
turboglifos. Ocasionalmente, algunos estratos contienen gránulos y guijas hacia 
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la base. La sucesión de arenisca y lutita exhibe pliegues sinsedimentarios, así 




Figura 2. 5 Litología de la Formación Caracol: a) intercalación de lutitas y areniscas (Miembro Tierras 
Blancas); b) intercalación de areniscas de granos grueso de estratos masivos con clástos flotados, areniscas 
granodecrecientes de estratificación delgada con rizaduras escalonadas, horizontes delgados (5 a 7 cm; parte 
superior); c) Inoceramus labiatus (Miembro Tierras Blancas); d) Amonite Texanites (Miembro Rancho Viejo); 
e) y f) pliegues sin-sedimentarios. 
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Contenido Paleontológico e icnológico. El Miembro Tierras Blancas de la 
Formación Caracol contiene abundantes fragmentos de Inoceramus labiatus 
(Figura 2.5c), así como un índice de bioturbación que varía de ausente a 
común (BI 0-4), representado por los icnogéneros Thalassinoides sp., 
Ophiomorpha sp., Skolithos sp., Chondrites sp., Planolites sp., Palaeophycus sp. 
En tanto que el Miembro Rancho Viejo contiene abundantes impresiones de 
amonites del género Texanites y muestra un índice de bioturbación que oscila 
entre ausente y abundante (BI 0-5), representado por las trazas de Zoophycos 
sp., Palaeophycus tubularis, Megagrapton submontanum, Paleomeandron 
robustum, Scolicia strozzii, Strobilorhaphe glandifer, Protopaleodycton spinela, 
Chondrites, Helmenthopsis abeli (?), Cosmophorae sinuosa y Demograpton 
dertonensis. 
Espesor. En el área de estudio presentan un espesor de 1000 a 1400 m (ver 
sección geológica, Figura 2.3b). 
Distribución. En el área de estudio, se distribuye en la porción frontal y 
trasera del anticlinal La Caja, hacia el sureste del ejido de Novillos y al este de 
Salaverna (Figura 2.3). 
Relación estratigráfica. Sobreyace mediante contacto concordante a la 
Formación Indidura y subyace por contacto concordante y transicional a la 
Formación Parras (Figuras 2.2b y 2.3). 
Edad. En este trabajo la edad de la Formación Caracol se establece de acuerdo 
al contenido paleontológico presente en el área de estudio. Los depósitos del 
Miembro Tierras Blancas corresponden al Turoniano (93.5 Ma), con base en la 
presencia de Inoceramus labiatus, mientras que el Miembro Rancho Viejo 
presenta una edad Campaniano Inferior (83.5 Ma), de acuerdo a la presencia 
de amonites del género Texanites. 
Correlación. Imlay (1936) señala que es equivalente a las lutitas del miembro 
superior de la Formación Indidura cerca de Parras, Coahuila. También se 
correlaciona con la Formación San Felipe (Carrillo, 1961). 
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2.3.3 Formación Parras 
Antecedentes. Esta formación fué definida originalmente por Imlay (1936) al 
este de la ciudad de Parras, Coahuila, donde consiste de una lutita calcárea 
carbonosa de color gris oscuro, físil a nodular con capas de arenisca calcárea 
de grano fino.  
De Cserna (1956) describió a la Formación Parras como lutita calcárea o 
nodular de color gris oscuro a negro, con horizontes de arenisca calcárea. 
Rogers et al. (1956) detallaron que la Formación Parras, en el Valle de Bonanza, 
Zacatecas, consiste de lutita calcárea negra, con estratos de arenisca 
distribuidos esporádicamente. 
Litología. En el área de estudio la Formación Parras consiste de lutita de color 
negro que intemperiza a gris verdoso, ocasionalmente presenta intercalaciones 
de arenisca de grano fino a medio, muestra abundante fracturamiento y 
presenta vetillas rellenas de calcita de 2 a 7 cm de espesor (Figuras 2.2a, 2.3, 
2.6a y 2.6b). 
Contenido Paleontológico. Rogers et al. (1956) reportaron la presencia de 
foraminíferos, como Bulimina sp., Virgulina sp., Globigerina sp., señalando que 
dicha formación no presenta macrofósiles. Tardy (1972) describió la presencia 
de Globotruncana sp.,  en la parte inferior de la formación en el Sector 
Transversal de Parras, Coahuila. PEMEX (1988) señaló que en la parte superior 
de la Formación Parras se presenta Globotruncana stuartiformis, Globotruncana 
elevata, Globotruncana fornicata y Globotruncana roseta. 
Espesor. Resulta difícil estimar su espesor en el área de estudio. Sin embargo, 
Rogers et al. (1956) reportaron un espesor de 1, 300 m, en el valle de Bonanza, 
Zacatecas. En el área de estudio presenta un espesor mínimo de 1, 400 m. 
Distribución. Se distribuye en la porción norte del área de estudio hacia el este 
del poblado de Novillos y hacia el oeste y norte del Cerro la Pachona (Figura 
2.3). 
Relación estratigráfica. Sobreyace mediante contacto concordante y 
transicional a la Formación Caracol y subyace por contacto discordante angular 
a los depósitos conglomeráticos del Terciario (Figuras 2.2b y 2.3). 
Edad. Se le ha asignado una edad del Coniaciano-Santoniano (Imlay, 1936; 
Rogers et al., 1956). Tardy (1972), con base en su contenido paleontológico, 
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determinó una edad del Campaniano. PEMEX (1988) estableció una edad del 
Campaniano, de acuerdo a su contenido fósil. 
 
 
Correlación. Se correlaciona con las Formaciones Caracol y San Felipe (Imlay, 
1936; De Cserna, 1956; Rogers et al., 1957). Imlay (1936) la correlacionó con la 
parte superior de la Formación Austin, del Sur de Texas y Norte de Coahuila. 
 
 
Figura 2. 6 Litología de la Formación Parras: a) lutitas con vetillas delgadas (2 a 5 cm de espesor) de calcita y 




3. ANÁLISIS DE FACIES Y SU INTERPRETACIÓN AMBIENTAL 
3.1 Introducción 
Los sistemas deposicionales “fluvio-turbidíticos” documentan la mezcla de 
procesos de sedimentación desarrollados tanto en ambientes fluviales como en 
ambientes profundos (Mutti et al., 1996 y 1999). Las secuencias fluvio-
turbidíticas marcan el depósito significantivo de arenas en ambientes 
profundos, siendo estas producto del transporte de sedimentos desarrollados 
directamente del efluente del río (Mutti et al., 1996; 1999; Steel et al., 2000; 
Plink-Björklund et al., 2001; Plink-Björklund y Steel, 2002; Mellere et al., 2002; 
Plink-Björklund y Steel, 2004). Los sistemas antiguos “fluvio-turbidíticos” 
dominados por procesos de inundación, han sido relacionados con el depósito 
de importantes volúmenes de secuencias turbidíticas. Entre este tipo de 
sedimentación existe una estrecha relación genética, asociada con la 
introducción de flujos hiperpicnales desarrollados durante los procesos de 
inundación marina (e.g., Mutti et al., 1996; 1999; Plink-Björklund et al., 2001; 
Plink-Björklund y Steel, 2002; Mulder et al., 2003; Kneller y Buckee, 2000). 
Diversos autores proponen que la introducción de flujos hiperpicnales en agua 
marina favorece el desarrollo de una sobre carga de sedimentos y por lo tanto la 
removilización de sedimentos relacionados con los flujos de masa por gravedad 
(e.g., slumps y corrientes turbidíticas; Normark y Piper, 1991; Zeng et al., 1991; 
Mulder et al., 1998). Otra hipótesis plantea que en los sistemas antiguos fluvio-
deltáicos dominados por procesos de inundación, los flujos hiperpicnales se 
transforman directamente a corrientes turbidíticas (Normark y Piper, 1991; 
Mutti et al., 1996; 1999), debido a una fase posterior de erosión y transporte de 
sedimentos dentro de ambientes marinos marino-marginales y plataformas 
clásticas. En este caso, las corrientes turbidíticas pueden viajar grandes 
distancias como flujos confinados, siempre y cuando el aporte de sedimentos 
sea continuo (Mutti et al., 1996; 1999; Plink-Björklund et al., 2001; Plink-
Björklund y Steel, 2002), lo cual es dependiente de la morfología y 
particularmente de la extensión y el grado de pendiente de la plataforma (Mutti 
et al., 1996; Mutti et al., 1999). 
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Los flujos hiperpicnales generados por descargas fluviales directas han sido 
documentados en depósitos de frentes deltáicos (Prior et al., 1986; Prior y 
Bornhold, 1990; Nemec, 1990; Zeng et al., 1991; Phillips y Smith, 1992) y en 
secuencias de margen de plataforma (Shepard y Emery, 1973; Reynolds, 1987; 
Wright et al., 1988, 1990; Piper et al., 1999). Sin embargo, actualmente existe 
discusión respecto a la eficiencia en la generación de flujos hiperpicnales, 
debido a las diversas densidades que presentan los ríos generadores que 
aportan sedimentos. Mulder y Syvitski (1995) señalaron que debido a las 
diferencias de temperatura que existen entre la descarga de los ríos y las 
condiciones del océano, se requiere una carga de sedimento con alta desidad 
(40 kgm-3 apróximadamente) para que los flujos hiperpicnales puedan 
desarrollarse, y de acuerdo con este criterio, sólo algunos ríos son capaces de 
generar flujos hiperpicnales. Por otro lado, Parsons et al. (2001) describieron un 
mecanismo para la generación de flujos hiperpicnales diluidos a partir de ríos 
con bajas concentraciones de sedimentos (1-5 kgm-3), siempre y cuando las 
condiciones de salinidad en la cuenca receptora sean normales. La densidad 1-
5 kgm-3, documentada experimentalmente por Parsons et al. (2001), indica que 
una gran cantidad de ríos modernos pueden producir flujos hiperpicnales 
anualmente. Por otro lado los mismos autores demuestran experimentalmente 
que las plumas hipopicnales con temperaturas cálidas y/o templadas, sujetas a 
una inestabilidad de convección, consecuentemente pueden desarrollar plumas 
hiperpicnales, esta inestabilidad de convección se produce cuando el transporte 
de calor se realiza en la parte inferior y el sedimento es transportado en la capa 
superior dentro de la pluma hipopicnal. 
Plink-Björklund y Steel (2004) señalan que las secuencias turbidíticas 
relacionadas con flujos hiperpicnales, pueden ser reconocidas con base en la 
conexión física que existe entre los canales fluviales y turbidíticos, la 
abundancia de capas gruesas de areniscas turbidíticas, la naturaleza arenosa 
de los sistemas turbidíticos, los cambios en el espesor de los estratos que 
marcan la dirección de la pendiente abajo y, la abundancia de material 
continental en estratos de turbiditas. 
Mutti et al. (1999) determinaron que los procesos de sedimentación clástica en 
sistemas “fluvio-turbidíticos”, dentro de cinturones orogénicos, están 
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controlados por los cambios eustáticos del nivel del mar, levantamiento 
tectónico, erosión y subsidencia. 
Por otro lado, la identificación y la diferenciación de ambientes y subambientes 
sedimentarios se ha visto enriquecida con la integración de datos icnológicos 
(e.g., Seilacher, 1967; Pemberton et al., 2004; Miller, 2007; Seilacher, 2007; 
Coates y MacEachern, 1999). La icnología ha sido comúnmente aplicada en 
análisis paleoambientales y estratigráficos de rocas marinas someras (e.g., 
Howard, 1972; Pemberton et al., 1992; MacEachern et al., 1999; Buatois et al., 
2005; Hansen y MacEachern, 2008; Li et al., 2010; Angulo y Buatois, 2012). En 
contraste, la distribución de icnofósiles en ambientes profundos se ha 
restringido a escasas icnofacies (e.g., Nereites y Zoophycus,; Seilacher, 1974; 
Frey y Seilacher, 1980; Uchman, 2009). Los trabajos de estos autores han 
detallado modelos donde las icnofacies arquetípicas que se encuentran 
relacionadas con el progreso y el desarrollo de los ambientes sedimentarios 
profundos (cf., Heard y Pickering, 2008; Phillips et al., 2010). Callow et al. 
(2012) y han documentado que la distribución de fósiles traza en ambientes 
profundos representa una alta dependencia de las facies sedimentarias. 
Recientemente, los datos icnológicos han sido empleados para distinguir entre 
turbiditas proximales y distales (cf., Wetzel, 2008; Kane et al., 2007), como 
también han permitido detallar secuencias turbidíticas dentro de un contexto 
arquitectural (cf., Heard y Pickering, 2008; Phillips et al., 2010). En trabajos 
recientes la distribución, variedad y abundancia de fósiles traza ha sido 
empleada en la interpretación integral de sistemas antiguos turbidíticos (cf., 
Knaust, 2009) y secuencias marinas someras (cf., Hansen y MacEachern, 2008; 
Li et al., 2010; Angulo y Buatois, 2012; Buatois et al., 2012). El presente 
capítulo detalla las características sedimentológicas que incluyen diez facies, 
nueve subfacies, diez asociaciones de facies, como también la interpretación 
ambiental apoyada por la documentación y reconocimiento de icnofósiles, 
mediante el levantamiento de cinco perfiles sedimentológicos dentro de la 
Formación Caracol en las áreas de Salaverna y Novillos, Zacatecas. 
 
 




El análisis sedimentológico consistió 
en la medición de cinco perfiles 
sedimentológicos-estratigráficos 
(Salaverna, Tierras Blancas 1, 
Tierras Blancas 2, Gallineros y Cerro 
Bola; Figura 1.1; ver Capítulo 1), en 
los cuales se identificaron y 
caracterizaron los diferentes tipos de 
facies utilizando las metodologías 
propuestas por Swift et al. (1991), 
Mutti et al. (2000) y Walker (2006). 
Los tipos de facies se documentan 
con base en las características 
litológicas, como son tamaño de 
grano, estructuras sedimentarias, 
grado de bioturbación y contenido fósil, como lo han recomendado 
Bhattacharya y Walker (1992). Las facies a su vez fueron agrupadas en clases 
de facies y asociaciones de facies, con el propósito de interpretar el modelo 
deposicional (cf., Bhattacharya y Walker, 1992; Bhattacharya y Giosan, 2003; 
Walker, 2006; Pickering et al., 1989; Mutti, 1992). El reconocimiento, 
clasificación e interpretación de la icnofauna se baso en las propuestas 
documentadas por Taylor y Goldring (1993), Pemberton et al. (2001), Taylor et 
al. (2003), McIlroy (2004), MacEachern et al. (2005), Hansen y MacEachern 
(2008) y Heard y Pickering (2008), entre tanto que la intensidad de bioturbación 
(BI Figura 3.1) se determinó de manera visual tomando en consideración la 
metodología de Reineck (1963) y Taylor y Goldring (1993). 
3.3 Descripción e interpretación de facies sedimentarias 
3.3.1 Clase de Facies Conglomeráticas (CFCg) 
La clase facies conglomerática representa el 5% del total de facies en el área de 
estudio, carece de estructuras sedimentarias internas (clase de facies 
desorganizada, e.g., Pickering et al., 1986.), incluye estratos que presentan un 
 
Figura 3. 1 Esquema de los valores del índice de 
bioturbación (BI), tomadas de Reineck (1963), 
Taylor y Goldring (1993) y Taylor et al. (2003). 
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porcentaje mayor al 5% de material de tamaño de gravas (>2 mm) y está 
compuesta únicamente por la facies de conglomerado masivo (FCg; Tabla 3.1). 
3.3.1.1 Facies Cg: Conglomerado masivo de gránulos-guijas con 
soporte de clástos 
La facies Cg consiste de conglomerado monomígtico con soporte de clástos. El 
tamaño de clástos máximo (Dmax10) es de ocho centímetros. Texturalmente, los 
clástos son subredondeados a subangulosos, siendo principalmente de clástos 
de caliza con texturas packestone-wackestone. El espesor de los estratos varía 
de medio a grueso, de 60 a 120 cm, respectivamente (cf., McKee y Weir, 1953; 
Ingram, 1954), carecen de gradación y exhiben una geometría irregular y 
acuñada, con límites irregulares y erosivos (Figuras 3.2a y 3.2b). La ausencia 
de estructuras sedimentarias internas y de contenido fósil caracteriza a esta 
facies (Figura 3.2c; Tabla 3.1). En el área de estudio los conglomerados se 
encuentran acuñados de este a oeste y presentan contactos altamente erosivos. 
Esta facies se distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2 y 




Las características sedimentológicas que muestran los conglomerados de la 
facies Cg indican que las partículas fueron transportadas por corrientes 
turbidíticas de alta concentración o por flujos de escombro no cohesivos y, 
posteriormente, depositados mediante la suspensión grano a grano; 
posiblemente por la acción de tracción situada en la parte superior de los 
estratos. La ausencia de estructuras sedimentarias, que caracteriza a la facies 
Cg, puede estar asociada con el congelamiento del flujo altamente concentrado, 
producto de cohesión y fricción intergranular que se desarrolla cuando 
disminuye la pendiente sobre la cual se transporta los sedimentos. La facies Cg 
presenta características similares a las descritas en la facies A1.1 propuesta 
por Pickering et al. (1986). 




Figura 3. 2 Fotografías de la clase de facies conglomerática: (a), (b) y (c) conglomerado masivo monomígtico, 
constituido por clástos subredondeados de caliza con textura packestone-wackestone. 
 
3.3.2 Clase de Facies Arenosas (CFA) 
La clase de facies arenosas constituye el 30% del total de todas las facies que se 
encuentran en el área de estudio (Facies A1, A2, A3 y A4). Las características 
generales de la clase de facies arenosas son (Tabla 3.1): i) estratificación que 
varía de gruesa a delgada; ii) tamaño de grano que varía entre arenas finas y 
arenas muy gruesas, incluso gránulos finos; iii) gradación normal e inversa, 
laminación paralela, laminación cruzada tangencial, laminación convoluta, 
rizaduras asimétricas, rizaduras escalonadas, estratificación cruzada tipo 
Hummocky y Swaley, clástos flotados; iv) geometría de estratos recta, 
amalgamada y erosiva; v) índices de bioturbación que varían de ausente a 
común (BI 0-4; Tabla 3.1), caracterizados por la presencia de: Skolithos sp., 
Thalassinoides sp., Planolites sp., Chondrites sp., Ophiomorpha sp., 
Palaeophycus sp., Megagrapton submontanum, Scolicia strozzii, Zoophycus sp.; 
CAPÍTULO 3 
 42 
vi) intercalación de estratos de arenisca y lutita en una proporción 70%-30%, 
respectivamente. 
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Considerando el espesor de los estratos, la granulometría de las arenas, la 
presencia y/o ausencia de la Secuencia Bouma y el contenido icnofaunístico la 
CFA se ha dividido en cuatro facies (A1, A2, A3 y A4) y cinco sub facies (A4.1, 
A4.2, A4.3, A4.4, A4.5; Tabla 3.1). 
3.3.2.1 Facies A1: Arenisca con laminación cruzada tangencial 
La facies A1 representa el 15% del total de facies que conforman la clase de 
facies arenosa (CFA). Dicha facies está constituida por arenisca de grano fino a 
medio, en estratos delgados (15 cm) a medios (20 cm) con geometrías paralelas, 
discontinuas y ondulantes. La estructura sedimentaria que caracteriza a esta 
facies es la presencia de laminación cruzada de tipo tangencial con ángulos de 
inclinación de los sets que varían entre 20º y 35º, en sets de 15 a 20 cm, las 
superficies entre éstos es planar, discordante y homogénea (cf., Allen, 1963; 
Figuras 3.3a y 3.3b; Tabla 3.1). 
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Figura 3. 3 Fotografías de la Facies A1: (a) laminación cruzada, muestra 30º de inclinación; y (b) laminación 
cruzada con 20º de inclinación. Tamaño de la barra 7 cm. 
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Frecuentemente, en la parte superior de los estratos se exponen microfallas de 
tipo normal sintéticas, las cuales se encuentran cercanamente espaciadas 
(1cm) y con saltos de falla que varían entre 0.5 y 1cm. A la base de los estratos 
se observan surcos de erosión y marcas de arrastre y saltación de partículas. El 
índice de bioturbación es escaso (BI-1; Tabla 3.1) y está representado por los 
icnogéneros de Skolithos sp., Thalassinoides sp., Planolites sp., de tamaños 
pequeños (2-4 cm), localizados predominantemente a la base del estrato y 
esporádicamente en la parte media (Figuras 3.4a y 3.4b; Tabla 3.1). La facies 
se distribuye en toda el área de estudio (Figura 1.1; ver Capítulo 1), sobreyace 
a la facies L2, sub facies AL2.1, y subyace a las facies A3 y L1 sub facies 




El origen de la laminación cruzada de tipo tangencial, comúnmente, está 
asociado con la migración de rizaduras, megarizaduras o dunas con línea de 
cresta sinuosa o recta, desarrolladas en diversos ambientes sedimentarios, bajo 
las condiciones de un régimen de flujo inferior (Allen, 1963 y 1968). Diversos 
autores señalan que el origen más común de la laminación cruzada de tipo 
planar, está relacionado con la migración de rizaduras con crestas rectas o 
sinuosas, y corresponde a ambientes de aguas someras, y puede estar asociado 
con el desarrollo de bancos aislados de arenas (Sorby, 1908; Nevin y Trainer, 
1927; Thompson, 1937; Mckee, 1957a; Leopold y Wolman, 1957; Mckee y 
Steerret, 1961; Hoyt, 1962). Bridge (1997) señala que la laminación cruzada 
representa una de las estructuras más comunes desarrolladas en ambientes 
 
Figura 3. 4 Fotografías de los icnogéneros de Facies A1: (a) Th= Thalassinoides sp., Pl=Planolites sp., 
Pa=Palaeophycus sp., y (b) Pl=Planolites sp. Tamaño de la barra 5 cm. 
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fluviales, formadas por la migración de rizaduras y dunas. Bhattacharya y 
Davies (2001) sugieren que las fallas normales sin-sedimentarias son producto 
de la deformación en sedimentos semi-consolidados, cuyo origen puede ser 
sincrónico con el desarrollo de estratificación cruzada, durante el depósito de 
arenas densas sobre lodos poco consolidados. Por otro lado, Rider (1978) 
propone que el crecimiento de las fallas sintectónicas es el resultado de la 
progradación del frente deltáico, en el cual las arenas poco consolidadas son 
depositadas sobre lodos dentro del prodelta. La suite icnofaunística de la facies 
A1 comprende trazas de organismos que muestran estructuras morfológicas 
simples, correspondientes a organismos alimentados del sustrato y carnívoros, 
como también escasas estructuras verticales o inclinadas relacionadas con 
organismos que se alimentan de material en suspensión. 
3.3.2.2 Facies A2: Arenisca con estratificación cruzada tipo 
Hummocky o Swaley 
La facies A2 constituye el 10% del total de facies de areniscas de la clase de 
facies arenosa. La presencia de estratificación cruzada tipo Hummocky (Figuras 
3.7a y 3.7b; Tabla 3.1) y/o Swaley (Figuras 3.7c y 3.7d; Tabla 3.1), dentro de 
estratos de areniscas de grano medio a grueso, caracteriza a esta facies. Los 
estratos muestran espesores medios (17-25 cm), geometrías paralelas, poco 
continuas y ondulantes. La estratificación cruzada de tipo Hummocky se 
presenta en sets de laminaciones de bajo ángulo (<10º) con espesores de 5 a 7 
cm, las cuales se truncan para dar un aspecto hamacado como lo ha descrito 
Harms et al. (1975; Figura 3.7b). La base de los estratos exhiben gradación 
normal, observándose ocasionalmente fragmentos fósiles retrabajados de 
Inoceramus labiatus. En algunos afloramientos, es común observar surcos de 
erosión con tamaños que varían entre 2 y 4 cm. La cima de los estratos pueden 
presentar rizaduras simétricas con longitudes de onda que varían entre 8 cm y 
12 cm. Los estratos de arenisca exhiben ocasionalmente a la cima estructuras 
truncadas correspondientes a estratificación cruzada tipo Swaley, con 
longitudes que oscilan entre 15 y 20 cm. El índice de bioturbación que presenta 
la facies A2 varía de escaso a poco común (BI 1-2; Tabla 3.1) y está 
representado por los icnogéneros de Thalassinoides sp., Skolithos sp., Planolites 
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sp., (Figura 3.8a) Palaeophycus sp., (Figura 3.8b) y ocasionalmente Ophiomorpa 



























































































































































Figura 3. 5 Perfiles sedimentológicos condensados que ilustran las facies y sub facies de los perfiles Tierras 
Blancas 1 y Tierras Blancas 2, localizados en la porción frontal del anticlinal La Caja. 




Figura 3. 6 Perfiles sedimentológicos condensados que ilustran las facies y sub facies de los perfiles Gallineros 
y Cerro Bola, ubicados en la porción frontal del anticlinal La Caja, y Salaverna, localizado en la parte trasera 
del anticlinal La Caja. 
 
La facies se presenta en el perfil Tierras Blancas 2 (Figura 1.1; ver Capítulo 1), 
(Figura 3.5), en donde sobreyace de manera erosiva a la sub facies AL2.1, y 
subyace a la facies L2 y a la sub facies AL2.1 (Figura 3.5). 
 
Interpretación hidrodinámica 
La estratificación cruzada tipo Hummocky es una estructura formada por la 
interacción del oleaje y las tormentas (Harms et al., 1975; Dott y Bourgeois, 
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1982; Aigner, 1985; Collinson y Thompson, 1989; Yang et al., 2006). Dott y 
Bourgeois (1982) señalan que la formación de la estratificación cruzada tipo 
Hummocky esta comúnmente asociada con sedimentos de tamaños de arenas 
finas, derivados del offshore o shoreface, los cuales son depositados sobre el 
nivel base del oleaje. 
 
 
Figura 3. 7 Fotografías de la FA3: (a) y (b) estratificación cruzada tipo Hummocky; (c) y (d) estratificación 
cruzad tipo Swaley. 
 
El proceso de depósito de la estratificación cruzada tipo Hummocky involucra la 
caída del sedimento en suspensión y desarrollo del flujo de tracción lateral, 
debido a la oscilación del oleaje (Dott y Bourgeois, 1982; Duke, 1985). Dott y 
Bourgeois (1982) señalan que bajo flujos intensamente oscilatorios, olas de 
gran tamaño, pueden atrapar arena sobre una superficie irregular y moldearla 
dentro de hamacas y swales circularmente rugosas y carentes de orientación. 
Los mismos autores afirman que las condiciones hidrodinámicas que rigen la 
formación de estratificación cruzada tipo Hummocky son análogas con la 
transición de condiciones de estratos dentro de un régimen de flujo superior, 
que se desarrollan en flujos unidireccionales. La estratificación cruzada tipo 
Swaley representa una variante de la estratificación cruzada tipo Hummocky, 
en la cual la parte superior hamacada se trunca, debido a corrientes 
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posteriores y únicamente se preserva la parte inferior (swales; Leckie y Walker, 
1982; Dott y Bourgeois, 1982). 
 
 
Figura 3. 8 Fotografías de los icnogéneros de Facies A2: (a) Th= Thalassinoides sp., Pl=Planolites, 
Sk=Skolithos sp.,  y (b) Pl=Planolites sp., Pa=Palaeophycus sp. Tamaño de la barra 5 cm. 
 
Las trazas de Thalassinoides sp., y Skolithos sp. representan organismos 
alimentados del sustrato y carnívoros, como también organismos que se 
alimentan de suspensión. 
3.3.2.3 Facies A3: Arenisca con rizaduras escalonadas y 
Thalassinoides 
La facies A3 representa el 10% del total de facies que conforman la clase de 
facies arenosa (CFA; Tabla 3.1), consiste de areniscas con granulometría de 
arenas finas. Presenta estratos delgados con espesores de 5 a 10 cm, que 
exponen geometría tabular y erosiva. Las estructuras sedimentarias que 
caracterizan a esta facies son rizaduras escalonadas con longitudes de 13 a 18 
cm y espesores que oscilan entre  y 10 cm, presentes en sets de 7 a 15 cm 
(Figuras 3.9a y 3.9b; Tabla 3.1). El índice de bioturbación de esta facies varia 
de ausente a escaso (BI 0-1), representado por el icnofosil de Thalassinoides 
sp., (Figuras 3.10a y 3.10b; Tabla 3.1). En la base de los estratos 
ocasionalmente se presentan depósitos de granos con tamaños de gránulos y/o 
arenas gruesas, así como marcas de arrastre de partículas y turboglifos con 
longitudes de 2 a 4 cm. Esta facies se distribuye en los perfiles Tierras Blancas 
1 y Tierras Blancas 2 (Figura 1.1; ver Capítulo 1), donde sobreyace las facies 






Figura 3. 9 Fotografías de la FA3: (a) y (b) areniscas de estratificación delgada con rizaduras escalonadas. 
Tamaño de la barra 7 cm. 
 
Interpretación hidrodinámica 
Las rizaduras escalonadas resultan de la remoción incompleta del sedimento y 
de la migración de rizaduras dentro de un régimen de flujo constante, lo cual 
favorece la superposición de las rizaduras superiores sobre las rizaduras 
inferiores. Dichas estructuras representan un transporte de corrientes de fondo 
y altas tasas de sedimentación de la carga en suspensión, dentro de un régimen 
de flujo inferior (Walker, 1963; Srodon, 1974; Allen, 1968). Las rizaduras 
escalonadas están asociadas con flujos no uniformes, que se expanden por la 
pérdida de confinamiento o disminución en el gradiente de la pendiente, lo cual 
favorece que la intensidad de la turbulencia disminuya en distancias 
relativamente cortas (Zane et al., 2012), propiciando la pérdida abrupta de su 
capacidad de transporte de sedimentos (cf., Hiscott, 1994; Kneller, 1995), y el 
depósito rápido de la carga en suspensión (Zane et al., 2012). Las rizaduras 
escalonadas pueden representar tasas de sedimentación de corta duración 
(Sorby, 1908; Walker, 1969; Allen, 1970 y 1973), cuya formación deriva de 
corrientes unidireccionales desarrolladas en montes de barras, sistemas 
deltáicos influenciados por ríos (Ashley et al., 1982; Van der Berg y Gelder, 
1993; Li et al., 2010), como sistemas turbidíticos (canales, levee; Sorby y 1908). 
Allen (1973) señala que el estudio de rizaduras escalonadas permite el 
entendimiento de procesos de inundación relacionados con ríos y corrientes 
turbidíticas. La presencia de Thalassinoides sp., representa trazas inclinadas y 
verticales de organismos alimentados del material en suspensión, en tanto que 
los bajos índices de bioturbación y la escasa variedad de icnogéneros refleja 
condiciones altamente estresantes (MacEachern et al., 2007). 




Figura 3. 10 Fotografías de los icnogéneros de la Facies A3: (a) y (b) Th=Thalassinoides. 
 
3.3.2.4 Facies A4: Arenisca con estratificación gruesa a media 
La facies de arenisca con estratificación gruesa a media (A4; Tabla 3.1) 
constituye el 65% del total de facies arenosas que conforman la CFA (Tabla 
3.1). La facies A4 se caracteriza por la presencia de (Tabla 3.1): i) depósitos de 
arenisca con estratificación gruesa a media, granulometría de arenas medias a 
gruesas; ii) estratos de arenisca amalgamados; iii) estratos de arenisca masivos; 
iv) laminación paralela; v) rizaduras; vi) clástos flotados; vi) índice de 
bioturbación que oscila entre ausente y abundante (BI 0-4), representado por 
los icnogéneros: Megagrapton submontanum, Palaeophycus sp., Chondrites sp., 
Scolicia strozzii, Planolites sp., Zoophycus sp., (Tabla 3.1). La facies A4 se 
distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras blancas 2, Gallineros y 
Cerro Bola (Figura 1.1; ver Capítulo 1). 
Considerando la presencia y/o ausencia de estructuras sedimentarias y el 
contenido icnofaunístico, la facies A4 se divide en cinco sub facies (Tabla 3.1). 
3.3.2.4.1 Sub Facies A4.1: Arenisca masiva de grano grueso-medio con 
límites erosivos y estratos acuñados 
La sub facies A4.1 se caracteriza por presentar estratos masivos de areniscas 
de grano grueso, que muestran coloración rojiza y contactos altamente erosivos 
(Figura 3.11a; Tabla 3.1). El espesor de los estratos varía de delgado (10 cm) 
a medio (45 cm) con geometría acuñada. Las estructuras de base consisten de 
surcos de erosión (Figura 3.11b) y turboglifos, que se muestran en tamaños 
medianos y pequeños (10 a 5 cm). Esta facies carece de fósiles traza (BI-0; 
Tabla 3.1). La sub facies A4.1 se distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, 
Tierras Blancas 2, Gallineros y Cerro Bola (Figura 1.1; ver Capítulo 1), donde 
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sobreyace de manera erosiva a la facies A3, L2, sub facies AL2.1 y subyace a la 
sub facies A4.4, AL2.1 y AL3.1 (Figuras 3.5 y 3.6). 
 
 




Blatt et al. (1972), Reineck y Singh (1980) y Ricci-Lucchi (1995), han 
documentado que los estratos de areniscas masivos que carecen de estructuras 
sedimentarias representan el depósito rápido del sedimento transportado en 
suspensión, evidenciando la ausencia de la fase de tracción durante el proceso 
de depósito. Otros autores atribuyen la ausencia de estructuras sedimentarias 
de carácter interno a: i) altas y continuas tasas de sedimentación asociadas a 
corrientes turbidíticas de alta densidad (cf., Arnott y Hand, 1989; Allen 1991; 
Sparks, 1993; Stevenson y Peakall, 2010), que posibilitan el decaimiento rápido 
del flujo (cf., Kneller y Branney, 1995; Arnott y Hand, 1989); ii) erosión post-
deposicional de las divisiones Tb y Tc de Bouma, debido a corrientes de fondo 
(Baas, 2004) y, iii) al decaimiento total del flujo, donde la estabilidad de la 
corriente turbidítica de alta densidad, es relativamente corta para propiciar la 
formación de las divisiones Tb y Tc (Allen y Friend, 1976; Baas, 2004). 
3.3.2.4.2 Sub Facies A4.2: Arenisca masiva con estratos gruesos y 
amalgamados 
La sub facies A4.2 consta de areniscas de grano grueso y se caracteriza por 
presentar estratos masivos con espesores gruesos a medios (25 a 70 cm). La 
geometría de los estratos es tabular y paralela, ocasionalmente erosiva, y 
frecuentemente se presentan amalgamados (Figuras 3.12a y 3.12b; Tabla 
3.1). Esta facies no muestra estructuras sedimentarias internas (Figura 3.12c). 
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En algunos estratos es común observar clástos flotados de lutitas de 2 a 12 cm 
de largo y 2 a 3 cm de ancho a la cima del estrato (Figura 3.12d; Tabla 3.1). El 
índice de bioturbación de la sub facies A4.2 es ausente (BI-0; Tabla 3.1). Dicha 
sub facies aflora en las localidades de Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2 y 
Gallineros (Figura 1.1; ver Capítulo 1), donde sobreyace a la facies AL1, sub 
facies A4.3, A4.4, 4.5, AL2.2 y AL3.2, y subyace a las facies AL1, L2, sub 




Las características de la sub facies A4.2, como son estratos amalgamados de 
arenisca carentes de estructuras sedimentarias internas y la presencia de 
clástos flotados de lutitas, son similares a las descritas en la facies B1.1 dentro 
de la propuesta de Pickering et al. (1989) para depósitos profundos, quienes 
sugieren que el transporte corresponde a corrientes turbidíticas de alta 
concentración. 
Los mismos autores, interpretan que el proceso de depósito resulta de la caída 
rápida del sedimento, debido al desarrollo de fricción intergranular a la base del 
 
Figura 3. 12 Fotografías de la sub facies A4.2: (a), (b) y (c) estratos de arenisca masiva de grano grueso, con 
estratos amalgamados y (d) clástos flotados de lutita. 
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flujo. Mutti y Normark (1987) interpretan que las areniscas masivas con clástos 
flotados representan la aceleración del flujo y el depósito rápido de la carga de 
sedimento, debido a períodos de intensa turbulencia que se desarrollan durante 
un brinco hidráulico. 
3.3.2.4.3 Sub Facies A4.3: Arenisca masiva de estratos delgados y grano 
grueso 
La sub facies A4.3 se caracteriza por presentar estratos de areniscas gruesas 
dentro de estratos delgados (13 cm; Tabla 3.1). Los contactos entre los 
estratos son principalmente erosivos y rectos. El tamaño de grano es grueso y 
en menor proporción se presentan granos con tamaños de arenas medias 
(Figuras 3.13a y 3.13b; Tabla 3.1). Ocasionalmente, se presenta el depósito de 
material del tamaño de arenas muy gruesas hacia la base del estrato. La sub 
facies A4.3 muestra clástos flotados de 1 a 3 cm de eje corto y de 5 a 15 cm de 
eje largo (Figura 3.13c; Tabla 3.1). 
En la base muestran marcas de arrastre de partículas y surcos de erosión 
(Figura 3.13d). La sub facies A4.3 se diferencia de la sub facies A4.2 por la 
presencia de icnofósiles, muestra un índice de bioturbación que oscila entre 
 
Figura 3. 13 Fotografías de la sub facies A4.3: (a) y (b) arenisca de grano grueso con estratos delgados, 
masivo, amalgamados, (c) clástos flotados de lutita y (d) surcos de erosión. 
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ausente y moderado (BI 0-3; Tabla 3.1), el cual esta representado por los 
icnogéneros Megagrapton submontanum (Figura 3.14a) y Chondrites sp., 
presentes a la base y parte media de los estratos. 
 
 
Se distribuye en los afloramientos de Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2, 
Gallineros y Cerro Bola, donde sobreyace a la facies AL1, subfacies A4.2, A4.4, 
AL2.1, AL2.2, AL3.2, y subyace a la facies AL1, sub facies A4.2, A4.4, A4.5, 
AL2.2, AL3.2 (Figuras 3.5 y 3.6; Tabla 3.1). 
 
 
Figura 3. 14 Fotografías de los icnogéneros de la Facies A4: sub facies A4.2, (a) Ms=Megagrapton 
submontanum, sub facies A4.3 (b) Zo= Zoophycus, (c) Pt=Palaeophycus tubularis, Pa=Palaeophycus y (d) Pr= 
Paleomeandron robustum, Pt=Palaeophycus tubularis, Cs=Cosmophorae sinuosa, sub facies A4.5 (e) 
Pa=Palaeophycus, Pt=Planolites, Ms=Megagrapton submontanum (f) Ms=Megagrapton submontanum. 




La sub facies A4.3 puede ser interpretada como un depósito de lag, asociado 
con procesos de tracción, donde el transporte de los sedimentos puede estar 
relacionado con fuertes corrientes de fondo, bajo condiciones de alta densidad 
(Pickering et al., 1986; Ghibaudo, 1992). Las características que presenta la 
sub facies A4.3 son similares a las descritas para la facies B1.2, dentro del 
modelo propuesto por Pickering et al. (1986). Los fósiles traza de la sub facies 
A4.3 corresponden a organismos cuyo patrón de perforación es regular y se 
atribuye a la combinación de actividad de alimentación y vivienda (e.g., Heard y 
Pickering, 2008). 
3.3.2.4.4 Sub Facies A4.4: Arenisca con laminación paralela y carpetas 
de tracción 
La sub facies A4.4 consiste de areniscas de tamaño de arenas gruesas a 
medias, dentro de estratos con espesores que varían entre 20 y 35 cm, que 
exhiben geometría paralela y tabular (Figura 3.15a; Tabla 3.1). Las estructuras 
que distinguen a la sub facies A4.4 consisten en gradación normal y/o inversa 
y laminación paralela (Figura 3.15a; Tabal 3.1). Ocasionalmente, se presentan 
clástos flotados de lutitas, en la parte media y superior de los estratos, con 
tamaños que varían de 3 a 15 cm de eje largo y 1 a 2 cm de eje corto (Figura 
3.15b). Hacia la base de los estratos se observan surcos de erosión (Figura 
3.15c), marcas de arrastre y ocasionalmente se presentan pequeños rellenos de 
surcos. El contenido paleontológico de la sub facies A4.4 consiste de amonites 
de la especie Texanites. Los icnogéneros presentes en esta facies son Zoophycus 
sp., (Figura 3.14b), Chondrites sp., Scolicia strozzii, Palaeophycus tubularis, 
Planolites sp., Strobilorhaphe glandifer (Figuras 3.14b-3.14d), los cuales 
representan un índice de bioturbación que varía de bajo a moderado (BI 1-3; 
Tabla 3.1). Esta sub facies se distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, 
Tierras Blancas 2, Gallineros y Salaverna (Figura 1.1; ver Capítulo 1). 
Sobreyace a las facies AL1, Cg, sub facies A4.2, A4.3, AL2.1, AL3.2, y subyace 
a las facies AL1, L2, Cg, sub facies A4.1, A4.2, A4.3, A4.5, AL2.2, AL3.2 
(Figuras 3.5 y 3.6). 
 





Los estratos de arenisca con laminación paralela, gradación normal e inversa  
de la sub facies A4.4 coinciden con las características descritas por Hiscott y 
Middleton (1979) para una facies similar de la Formación Tourelle (Ordvícico 
Temprano), en Quebec, Canadá; quienes además describen una superficie 
basal horizontal erosiva, una subdivisión inversamente gradada y una  
subdivisión masiva a la cima del estrato. Las características de la sub facies 
A4.4 son similares a las de la facies A2.6 detallada por Pickering et al. (1986), 
quienes interpretan que el transporte de los sedimentos esta asociado con 
corrientes turbidíticas altamente concentradas, donde el mecanismo 
deposicional del sedimento que se encuentra en suspensión es rápido y grano a 
grano, debido al congelamiento por fricción que se produce en la base de la 
corriente turbidítica. Hendry (1972) señaló que el depósito de sedimentos de 
grano grueso y la presencia de laminación paralela pueden estar asociadas con 
fuertes corrientes de fondo. Las estructuras de los icnogéneros, tales como 
Scolicia strozzii, Palaeophycus tubularis y Planolites sp., corresponden a 
 
Figura 3. 15 Fotografías de la sub facies A4.4: (a) arenisca de grano grueso a medio que muestra carpetas de 
tracción y laminación paralela; (b) gradación normal y clástos flotados de lutita; (c) carpetas de tracción y 
surcos de erosión; (d) impresión de Amonite Texanites sp. 
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organismos alimentados por el depósito, como también organismos que 
combinaban las actividades de vivienda y alimentación (Zhang, et al., 2008). 
3.3.2.4.5 Sub Facies A4.5: Arenisca con gradación normal y rizaduras 
asimétricas 
La sub facies A4.5 consiste de arenisca que presentan una granulometría de 
arenas gruesas a finas, con una rango de estratificación que varía de delgada a 
media (7 a 20 cm), geometrías rectas y ocasionalmente erosivas (Figuras 3.16a 
y 3.16b; Tabla 3.1). Esta sub facies se caracteriza por el desarrollo de 
gradación normal y rizaduras asimétricas, que presentan longitudes de onda 
que varían entre 10 y 15 cm y espesores de 7 a 10 cm (Figuras 3.16a-3.16d; 
Tabla 3.1). A la base de los estratos es común observar surcos de erosión, 
marcas de arrastre de partículas y turbogliflos, y ocasionalmente gránulos o 
arenas gruesas. 
 
Las trazas de la suite icnofaunística representan un índice de bioturbación que 
oscila entre moderado y común (BI 3-4; Tabla 3.1), consiste de los icnogéneros 
Palaeophycus tubularis, Planolites sp., Megagrapton submontanum con tamaños 
que varían de 7 a 15 cm de longitud, localizados hacia la base de estrato y 
 
Figura 3. 16 Fotografías de la sub facies A4.5: (a), (b), (c) y (d) estratos de arenisca con gradación normal y 
rizaduras asimétricas. 
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ocasionalmente en la parte media (Figuras 3.14e-3.14f; Tabla 3.1). Se 
distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2, Gallineros y 
Salaverna (Figura 1.1; ver Capítulo 1). Sobreyace a la sub facies A4.3 y AL3.2, 
y subyace a las facies AL1 y L2, sub facies A4.2 (Figuras 3.5 y 3.6). 
 
Interpretación hidrodinámica 
La presencia de gradación normal y rizaduras en la sub facies A4.5 son 
características similares a las descritas para la facies B2.2 dentro de la 
propuesta de Pickering et al. (1986), quienes interpretan un proceso de 
transporte de sedimentos por corrientes turbidíticas diluidas o fuertes 
corrientes de fondo dentro de canales confinados. El proceso deposicional ha 
sido asociado a: i) suspensión intermitente, debido a la dispersión de granos; ii) 
desarrollo de avalanchas (Mutti, 1977; Hiscott y Middleton, 1979; Pickering et 
al., 1986). Los icnofósiles de la sub facie A4.5 exponen patrones de perforación 
que registran la combinanción de las actividades de vivienda y alimentación del 
material en suspensión y del sustrato, en tanto que los índices de bioturbación 
reflejan condiciones estables de energía y aporte de nutrientes. 
3.3.3 Clases de Facies de Areniscas Lodosas (CFAL) 
La clase de facies de areniscas lodosas representa el 40% de las diferentes 
facies presentes en el área de estudio. Se caracteriza por presentar: i) estratos 
con espesor delgado a medio; ii) la secuencia parcialmente de Bouma (Tbc, 
Tbcd, Tcde); iii) pliegues sinsedimentarios; iv) índice de bioturbación que varía 
de moderado a abundante (BI 3-5), caracterizado por la presencia de los 
icnogéneros: Chondrites sp., Scolicia strozzii, Strobilorhaphe glandifer, Lorenzina 
plana, Palaeophycus tubularis, Cosmophorae sinuosa, Megagrapton 
submontanum (Tabla 3.1). Esta clase de facies se encuentra distribuida en los 
perfiles Tierras Blancas 1, Tierras blancas 2, Gallineros y Cerro Bola (Figura 
1.1; ver Capítulo 1). Considerando la presencia y/o ausencia de la Secuencia 
Bouma, el espesor de los estratos y el contenido icnofaunístico, la CFAL se 
divide en tres facies y cinco sub facies (Tabla 3.1). 
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3.3.3.1 Facies AL1: Arenisca lodosa masiva de estratificación media-
delgada 
La facies AL1 representa el 15% del total de las facies de areniscas lodosas, se 
caracteriza por la intercalación de lutitas y areniscas con ausencia de 
estructuras sedimentarias. La facies de arenisca presentan una relación 55%-
45%, con respecto a la de lutita. Las areniscas consisten de estratos con 
espesores medios a muy delgados (5 a 18 cm), con geometría ondulada y 
ocasionalmente recta. La granulometría de los depósitos de arenisca varían 
entre arenas medias y finas (Tabla 3.1). La arenisca de la facies AL1 carece de 
estructuras sedimentarias internas (Figuras 3.17a y 3.17b; Tabla 3.1); sin 
embargo, esporádicamente se observan posibles mud chips (Figura 3.17c), 
estructuras de carga, marcas de arrastre de partículas a la base y límites 
altamente erosivos (Figura 3.17d). Los depósitos de lutitas exhiben espesores 
de 7 a 10 cm y presentan laminación paralela en sets de 0.5 a 1 cm. 
 
 
Figura 3. 17 Fotografías de la sub facies AL1: (a) y (b) estratos masivos de arenisca lodosa, (c) mud chips, (d) 
estratos masivos de arenisca lodosa con límites altamente erosivos. 
 
La facies AL1 presenta un índice de bioturbación que varía de moderado a 
abundante (BI3-5; Tabla 3.1), representado por trazas de Scolicia strozzii, 
Palaeophycus tubularis, Strobilorhaphe glandifer, Protopaleodictyon spinela 
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(Figura 3.18a) y Chondrites sp. (Figura 3.18.b). La facies AL1 se distribuye en 
los afloramientos de Salaverna, Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2 y 
Gallineros (Figura 1.1; ver Capítulo 1). Subyace a las sub facies A4.2, A4.3, 
A4.4, A4.5, AL3.1, AL3.2, y sobreyace a las sub facies A4.2, A4.4, A4.4, 
AL3.2 y CAO (Figuras 3.5 y 3.6). 
 
Interpretación hidrodinámica 
Las características sedimentológicas de la facies AL1 son similares a las 
descritas por Pickering et al. (1986) para la facies C1.1, quienes interpretan que 
este tipo de secuencias se generan mediante el transporte de corrientes 




Figura 3. 18 Fotografías de los icnogéneros presentes en la Facies AL1: Ss=Scolicia stronzzii, Pt=Palaeophycus 
tubularis, Sg=Strobilorhaphe glandifer; (b) Ch=Chondrites sp. 
 
El proceso de depósito puede atribuirse al incremento de la fricción 
intergranular o al aumento de la cohesión entre los granos, asociado a 
depósitos en masa (Pickering et al., 1989). Los icnogéneros presentes en la 
facies AL1 representan patrones de perforación de organismos que se 
alimentan del sustrato (Zhang, et al., 2008; Heard y Pickering, 2008). Los 
icnogéneros presentes en la facies AL1 representan estructuras de organismos 
que se alimentan del sustrato bajo condiciones de flujo que oscilan de 
moderado a alto (Zhang et al., 2008; Heard y Pickering, 2008). 
3.3.3.2 Facies AL2: Arenisca lodosa de estratificación media 
La facies AL2 constituye el 55% del total de las facies de areniscas lodosas y se 
caracteriza por la presencia de: i) estratos de arenisca y lutita con espesores 
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medios (15 a 20 cm); ii) gradación normal; iii) laminación paralela; iv) rizaduras; 
v) índice de bioturbación que varía de bajo a abundante (BI 2-4), representado 
por trazas de Thalassinoides sp., Chondrites sp., Ophiomorpha sp., Paleophycus 
sp., Planolites sp., Palaeophycus tubularis, Megagrapton submontanum, 
Helmenthopsis abeli (?) y Cosmorhaphe sinuosa, distribuidos 
predominantemente a la base de los estratos de arenisca, como también en la 
parte media y cima de los depósitos de lutita (Tabla 3.1). La facies AL2 se 
distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2, Gallineros, Cerro 
Bola y Salaverna (Figura 1.1; ver Capítulo 1). Considerando las características 
sedimentológicas y el contenido icnofaunístico, la facies AL2 se ha dividido en 
dos sub facies (Tabla 3.1), las cuales se describen a continuación: 
3.3.3.2.1 Sub Facies AL2.1: Arenisca lodosa con gradación normal, 
laminación paralela y rizaduras 
La sub facies AL2.1 representa el 60% del total de la facies AL2, consiste de 
una alternancia rítmica de arenisca y lutita, en relaciones promedio de 45%-
55%. La arenisca exhibe una granulometría de arenas medias a finas, dentro de 
los estratos que varían de delgados a medios (12 a 20 cm), con geometría 
paralela y ocasionalmente ondulada hacia la cima (Figuras 3.19a y 3.19b; 
Tabla 3.1). A la base de los estratos predomina gradación normal y 
laminaciones paralelas en sets de 3 a 7 cm, que pueden gradar a rizaduras 
asimétricas (Figuras 3.19b y 3.19c; Tabla 3.1) con línea de cresta sinuosa y 
longitud de onda que varía de 10 a 15 cm, así como con 8 cm de ancho 
(Figuras 3.19a-3.19c; Tabla 3.1). A la base de los estratos se observan límites 
erosivos con pequeños surcos de erosión y escasas marcas de arrastre de 
partículas (Figura 3.19d; Tabla 3.1). La sub facies AL2.1 se diferencia de la 
sub facies AL2.2 por el contenido icnofaunístico (Tabla 3.1), caracterizado por 
fósiles trazas situados a la base de los estratos de arenisca y en la parte media 
de los depósitos de lutita, con tamaños que varían entre 2 y 5 cm, 
correspondientes a los icnogéneros de Paleophycus sp., Planolites sp., 
Thalassinoides sp., Ophiomorpha sp., y Chondrites sp., (Figuras 3.20a-3.20d). 
El índice de bioturbación varía de poco común a común (BI 2-4; Tabla 3.1). 
Esta facies se distribuye en toda el área de estudio (Figura 1.1; ver Capítulo 1), 
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donde sobreyace a las facies A1, A3, L1, sub facies A4.1, AL3.1, y subyace a 





El desarrollo de gradación normal se asocia con cambios de densidad de los 
granos que son transportados en suspensión y representan la disminución 
paulatina de la velocidad del flujo, debido al transporte por tracción (de Vries, 
1965). Otros autores (Allen, 1982; Boggs, 2006) señalan que el origen de la 
gradación normal puede relacionarse con la transición de un flujo turbulento a 
un flujo laminar. El desarrollo de laminación paralela y su transición a 
rizaduras asimétricas han sido relacionados con procesos que implican el 
incremento de las condiciones hidrodinámicas, tales como turbulencia, 
documentados en corrientes turbidíticas de baja densidad (Allen, 1971; Stow, 
1979). El proceso deposicional de esta sub facies puede ser interpretado como 
producto de flujos episódicos de baja energía (Allen, 1971). El ensamble 
icnofaunístico de la sub facies AL2.1 representa trazas de organismos 
 
Figura 3. 19 Fotografías de la sub facies AL2.1: (a), (b) y (c) gradación normal, laminación paralela y 
rizaduras asimétricas, (d) marcas de arrastre de partículas y turboglifos hacia la base de estratos delgados de 
arenisca de grano medio. 
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3.3.3.2.2 Sub Facies AL2.2: Arenisca lodosa con gradación normal, 
laminación paralela, rizaduras e icnofósiles profundos 
La sub facies AL2.2 representa el 40% de la facies AL2, se caracteriza por 
presentar una intercalación de estratos con espesores medios de arenisca y 
lutita, con proporciones de 65%-35%. Las areniscas presentan granulometría 
que varía de arenas gruesas a finas, con estratos de espesores medios (12 y 25 
cm), con geometría ondulada y ocasionalmente erosiva o recta (Figuras 3.21a y 
3.21b; Tabla 3.1). La estructuras sedimentarias de carácter interno son (Tabla 
3.1): i) gradación normal (Figura 3.21); ii) laminación paralela, en sets de 5 a 7 
cm; iii) rizaduras asimétricas, con longitudes de 13 a 17 cm, y 3 a 5 cm de 
ancho (Figuras 3.21a-3.21c); iv) ocasionalmente pliegues sin-sedimentarios 
(Figura 3.21d). La base de los estratos de arenisca exhiben estructuras de 
carga, surcos de erosión y marcas de arrastre de partículas. Los depósitos de 
 
Figura 3. 20 Fotografías de los icnogéneros de la sub facies AL2.1: (a) Pl= Planolites sp., Th=Thalassinoides sp., 
Pa=Palaeophycus sp., (b) Th=Thalassinoides sp., Pl= Planolites sp., (c) Th=Thalassinoides sp., (d) Pl= Planolites 
sp., Op=Ophiomorpha sp. 
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lutita presentan espesores de 13 y 15 cm y exhiben laminación paralela en sets 
de 0.3 a 0.5 cm. 
 
 
La sub facies AL2.2 presenta un índice de bioturbación moderado (BI-3; Tabla 
3.1), representado por los icnogéneros Palaeophycus tubularis, Helmenthopsis 
abeli (?), Cosmorhaphe sinuosa (Figura 3.22a), Megagrapton submontanum 
(Figura 3.22b), distribuidos a la base de los estratos de arenisca, como en la 
parte media y cima de los depósitos de lutita (Figuras 3.22a y 3.22b). La sub 
facies aflora en los perfiles de Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2 y Gallineros 
(Figura 1.1; ver Capítulo 1). Sobreyace a la facies L2, subfacies A4.3, A4.4, 
AL3.2, y subyace a las faies L2, Cg, subfacies A4.2, A4.3, AL3.2 (Figuras 3.5  
y 3.6; Tabla 3.1). 
 
Interpretación hidrodinámica 
La presencia de las divisiones Ta, Tb y Tc de la Secuencia Bouma en la sub 
facies AL2.2, son similares a las descritas por Pickering et al. (1986) para la 
facies C2.1. Dichos autores interpretan que el sedimento es transportado por 
 
Figura 3. 21 Fotografías de la sub facies AL2.2: (a) laminación paralela y rizaduras asimétricas, (b) y (c) 
gradación normal y rizadura asimétrica y (d) pliegues sinsedimentarios. 
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corrientes turbidíticas de alta concentración, en tanto que el mecanismo 
deposicional se desarrolla por la segregación  grano a grano de las partículas en 
suspensión. Las estructuras de los fósiles traza presentes en la sub facies AL2 
corresponden a organismos que se alimentaban del sustrato y/o del sedimento  
en suspensión, como también organismos que vivían en el sustrato. 
 
 
3.3.3.3 Facies AL3: Arenisca lodosa de estratificación delgada 
La facies AL3 constituye el 30% del total de la clase facies de areniscas lodosas 
y se caracteriza por la presencia de (Tabla 3.1): i) estratos delgados de arenisca 
intercalados con lutita; ii) laminación paralela; iii) rizaduras escalonadas; iv) 
laminación convoluta; v) pliegues sin sedimentarios y, vi) un índice de 
bioturbación que varía de ausente a moderado (BI0-3; Tabla 3.1), representado 
por la presencia de Cosmophorae sinuosa, Palaeophycus tubularis, 
Desmograpton dertonensis, distribuidos predominantemente en la base de los 
estratos de arenisca y en la parte media y cima de los depósitos de lutita. La 
facies AL2 se distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2, 
Gallineros, Cerro Bola y Salaverna (Figura 1.1; ver Capítulo 1). Tomando en 
consideración las estructuras sedimentarias y el contenido icnofaunístico, la 
facies AL2 ha sido dividida en dos sub facies, las cuales son descritas a 
continuación: 
 
Figura 3. 22 Fotografías de los icnogéneros de la sub facies AL2.2: (a) Ha=Helmenthopsis abeli (?), 
Cs=Cosmophorae sinuosa, Pt=Palaeophycus tubularis, Ph=Palaeophycus heberti, y (b) Ms=Megagrapton 
submontanum. Tamaño de la barra 5 cm. 
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3.3.3.3.1 Sub Facies AL3.1: Arenisca lodosa con laminación paralela 
La sub facies AL3.1 representa el 25% del total de la facies AL3, se caracteriza 
por presentar una alternancia de estratos delgados de arenisca y lutita, que 
exhiben una relación 45%-55%. Los depósitos de arenisca presentan 
granulometría de arenas medias, con estratos de espesores delgados (5 a 7 cm) 
y geometrías tabulares que se caracterizan por exhibir laminaciones paralelas 
en sets de 3 a 5 cm (Figuras 3.23a y 3.23b). Los estratos de arenisca de la sub 
facies AL3.1, ocasionalmente, exhiben volcanes de arena, observados en corte 
vertical, los cuales muestran forma cónica y presentan un diámetro de 4 cm, 
así como laminación paralela en los flancos. Así mismo en la parte superior de 
los flancos se observan pequeños diques (3-4 cm de longitud) de arenas 
gruesas. Esporádicamente, los estratos de arenisca presentan estructuras en 
disco y plato, que representan pequeñas discontinuidades cóncavas hacia la 
cima, con longitudes que varían de 2 a 5 cm. Los depósitos de lutitas muestran 
espesores de 7 a 10 cm y presentan laminación paralela en sets de 0.3 a 1 cm. 
La sub facies AL3.1 presenta un índice de bioturbación ausente (BI-0; Tabla 
3.1). Dicha sub facies se distribuye en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras 
Blancas 2 y Gallineros (Figura 1.1; ver Capítulo 1). 
 
 
Figura 3. 23 Fotografías de la sub facies AL3.1: (a) y (b) estratos delgados a muy delgados de arenisca de 
granos fino, con laminación paralela. 
CAPÍTULO 3 
 70 
Sobreyace a la facies A3, sub facies A4.1, AL2.1, y subyace a las facies A3, 
AL1, sub facies AL2.1 (Figuras 3.5 y 3.6; Tabla 3.1). 
 
Interpretación hidrodinámica 
Diversos autores señalan que el desarrollo de laminación paralela esta asociada 
con un flujo de régimen superior, en el que ocurre la separación grano a grano 
debido a las diferencias de densidad entre los granos que se transportan en 
suspensión (Cheel y Middleton, 1985; Paola et al., 1989). El desarrollo de los 
volcanes de arena se ha atribuido a la expulsión de agua del sedimento semi-
consolidado; dicho proceso permite la introducción y depósito de sedimento 
alrededor de la fuente para formar un cono o un cráter central (Burne, 1970; 
Collinson y Thompson, 1989). Algunos autores señalan que la formación de 
dicha estructura depende de las tasas de licuefacción, como la fluidización y la 
compactación del sedimento que es expulsado (Burne, 1970; Ross et al., 2011). 
Los volcanes de arena pueden formarse como resultado de procesos de 
compactación sedimentaria post y sin-deposicional (Ross et al., 2011) y pueden 
reflejar la disminución de presión de una unidad sedimentaria que ha 
experimentado licuefacción (Collinson y Thompson, 1989). El desarrollo de las 
estructuras de disco y plato, ha sido atribuido a procesos de presión sobre 
estratos semi-consolidados, propiciando la expulsión de agua hacia la 
superficie (Lowe, 1976). Las estructuras cóncavas son producto de la 
reorganización interna de los lodos, debido a la expulsión de agua (Leeder, 
1999). Los volcanes de arena y las estructuras de disco y plato, representan 
estructuras que se desarrollan por procesos de licuefacción y fluidización, y se 
presentan dentro de ambientes sedimentarios marinos someros, fluviales, islas 
de barreras y ambientes marinos profundos (Ross et al., 2011). 
3.3.3.3.2 Sub Facies AL3.2: Arenisca lodosa con laminación paralela, 
rizaduras escalonadas y laminación convoluta 
La sub facies AL3.2 consiste de una alternancia de arenisca y lutita, que 
presentan una relación 40%-60%. Los estratos de arenisca exhiben rizaduras 
asimétricas con línea de cresta sinuosa, rizaduras escalonadas (Figura 3.24a) y 
laminación convoluta (Divisiones “Tbc” de la Secuencia Bouma; Figuras 3.24b-
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3.24d; Tabla 3.1), así como pliegues sin sedimentarios (Figura 3.9; Tabla 3.1) 
y ocasionalmente el desarrollo de estratificación cruzada tipo tangencial. A la 
base de los estratos arenosos se presentan surcos de erosión y 
esporádicamente estructuras de carga (Figura 3.24b). La sub facies AL3.2 
presenta un índice de bioturbación moderado a común (BI3-4; Tabla 3.1), 
caracterizado por los icnogéneros Desmograpton dertonensis, Cosmorhaphe 
sinuosa, Palaeophycus tubularis (Figuras 3.25a y 3.25b; Tabla, 3.1), 
distribuidos principalmente a la base de los estratos de arenisca y en la parte 
media y cima de los depósitos de lutita. La sub facies se distribuye en los 
afloramientos Tierras Blancas 1, Tierras Blancas 2 y Gallineros (Figura 1.1; ver 
Capítulo 1), donde sobreyace a las facies AL1, L2, sub facies A4.2, A4.3, 
A4.4, A4.5, AL2.2, y subyace a las facies AL1, L2, CAO, sub facies A4.3, A4.4, 







Figura 3. 24 Fotografías de la sub facies AL3.2: (a) laminación paralela y rizaduras escalonadas, (b) 





La presencia de laminación paralela, rizaduras escalonadas y laminación 
convoluta en la sub facies AL3.2, corresponden a las características descritas 
por Pickering et al. (1986) para la facies C2.2. Dichos autores atribuyen un 
proceso de transporte asociado a corrientes turbidíticas de carácter intermedio 
o corrientes de fondo; interpretan que el mecanismo de depósito de las 
partículas en suspensión se realiza por la segregación grano a grano. 
 
 
Los icnofósiles presentes en la sub facies AL3.2 representan estructuras de 
organismos que habitan en el sustrato, como también organismos que se 
alimentan del sedimento en suspensión (Zhang, et al., 2008; Heard y Pickering, 
2008). 
 
3.3.4 Clase de Facies Lodosas (CFL) 
La clase de facies lodosas constituye el 15% de total de facies en el área de 
estudio. Se caracteriza por presentar: i) depósitos de limolita masivas; ii) lutitas 
laminadas interestratificadas con areniscas de estratificación muy delgada a 
delgada; iii) ausencia de trazas fósiles. Dicha clase de facies se encuentra 
distribuida en los perfiles Tierras Blancas 1, Tierras blancas 2 y Salaverna 
(Figura 1.1; ver Capítulo 1). Considerando la granulometría y la presencia y/o 
ausencia de estructuras sedimentarias la CFL se ha dividido en dos facies. 
3.3.4.1 Facies L1: Limolitas masivas 
La facies L1 está constituida por limolitas masivas de color café, 
interestratificadas con material fino de color blanco, correspondiente a 
 
Figura 3. 25 Fotografías de los icnogéneros de la sub facies AL3.2: (a) Pt=Palaeophycus sp., Ph=Palaeophycus 
tubularis, y (b) Cs= Cosmophorae sinuosa, Pt= Palaeophycus tubularis, Dd=Demograpton dertonensis (?). 
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paleosuelo (Figuras 3.26a y 3.26b). Esta facies se caracteriza por la ausencia 
de estructuras sedimentarias y material arenoso. 
El grado de bioturbación es ausente (IB 0). Se distribuye en los afloramientos 
Tierras Blancas 1 y Salaverna (Figura 1.1; ver Capítulo 1), donde sobreyace a 
las facies A1, A3, sub facies AL2.1, y subyace a la facies A1, sub facies AL2.1 
(Figuras 3.5 y 3.6). 
 
Figura 3. 26 Fotografías de la sub facies L1: (a) y (b) depósitos de limos, carentes de estructuras sedimentarias 
de carácter interno. 
 
Interpretación hidrodinámica 
Los depósitos masivos de limolitas carentes de fósiles trazas pueden 
representar el depósito de flujos de lodos en suspensión, mediante procesos 
que implican el depósito grano a grano del sedimento (MacEachern et al., 2005; 
Bhattacharya y MacEachern, 2009). El depósito de la carga de sedimentos finos 
se desarrolla dentro de la interface agua-aire-sedimento, y esta asociado con 
períodos de exposición subaérea (Wright, 1986). 
3.3.4.2 Facies L2: Lutitas laminadas intercaladas con areniscas 
La facies L2 se caracteriza por la presencia de lutitas laminadas 
ocasionalmente intercaladas con estratos de arenisca de grano fino a medio 
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(Figura 3.27a; Tabla 3.1). Los estratos son rectos u ondulados (Figuras 3.27a-
3.27c; Tabla 3.1). Las estructuras sedimentarias presentes en las lutitas son 
laminaciones paralelas, en tanto que los estratos arenosos muestran rizaduras 
asimétricas con línea de cresta sinuosa (Figuras 3.27a-3.27c). Esta facies 
carece de la presencia de trazas fósiles. Se distribuye en los perfiles Tierras 
Blancas 1, Tierras Blancas 2, Gallineros, Cerro Bola y Salaverna (Figura 1.1; 
ver Capítulo 1), donde sobreyace a la facies A2, sub facies A4.2, A4.5, AL2.1,  




La intercalación de lutitas laminadas con areniscas de grano fino a medio con 
estratificación muy delgada a delgada, son similares a las características 
presentes en la facies D2.1 descrita por Pickering et al. (1986). Dichos autores 
señalan que los sedimentos de la facies D2.1 son transportados por corrientes 
turbidíticas de baja concentración y determinan que el proceso de depósito es 
efectuado por la sedimentación de la suspensión que ocurre grano a grano. 
 
 
Figura 3. 27 Fotografías de la sub facies L2: (a) rizaduras asimétrica, (b) y (c) depósitos de lutita y arenisca 
con rizaduras asimétricas. 
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3.3.5. Clase de Facies Caótica (CFC) 
La clase facies caótica representa el 10% del total de la clases de facies 
documentadas en el área de estudio. Esta clase de facies se caracteriza por la 
presencia de intercalaciones caóticas de arenisca y lutita, en proporciones 
variables, pliegues sinsedimentarios, clástos exóticos y estratos contorneados-
deformados. La CFC esta compuesta únicamente por la facies caótica (CAO). 
3.3.5.1 Facies CAO: Areniscas y lutitas caóticas, con pliegues 
sinsedimentarios y estratos contorneados 
La facies CAO1 se caracteriza por la presencia de depósitos caóticos de 
arenisca y lutita con relaciones variables (Tabla 3.1). Los estratos de arenisca 
presentan una granulometría de arenas gruesas a finas, mostrando estructuras 
sedimentarias internas como son rizaduras, rizaduras escalonadas y 
ocasionalmente laminación y/o estratificación convoluta. La facies CAO exhibe: 
i) espesores variables de 250 a 400 m; ii) clástos exóticos y estratos 
contorneados y deformados (Figuras 3.28a-3.28d); iii) pliegues 
sinsedimentarios con ejes de pliegue verticales y orientaciones preferenciales N-
S, caracterizados por exhibir flancos paralelos con frecuente erosión del flanco 
superior, muestran ángulos inter flanco que varían de cerrados (20 cm) a 
abiertos (2 m; Figuras 3.28b y 3.28c). Los pliegues sinsedimentarios se 
diferencian de los generados por procesos tectónicos por presentar: 1) estratos 
no deformados que pueden sobreyacer y subyacer al pliegue sinsedimentario; 2) 
desarrollo de discordancia erosiva hacia la cima de los pliegues, la cual es 
evidenciada por el truncamiento de la deformación hacia la parte superior del 
pliegue sinsedimentario, y por la restauración de la superficie horizontal del 
depósito. A la base de los estratos de arenisca se presentan surcos de erosión 
y/o marcas de carga. Dicha facies presenta bloques de estratos exóticos con 
fósiles trazas documentados en sub facies anteriores, mismas que no guardan 
relación con las características litológicas y estructuras sedimentarias de la  
facies CAO; los icnogéneros alóctonos presentes consisten de Planolites sp., 
Thalassinoides sp., y Paleophycus sp. La facies CAO se distribuye en los perfiles 
Tierras Blancas 2 y Gallineros (Figura 1.1; ver Capítulo 1), donde sobreyace a 





Los clástos exóticos y estratos contorneados y deformados, los depósitos 
caóticos de arenisca y lutita, muestran características similares a las descritas 
por Pickering et al. (1986) dentro de la facies F2.1. Dichos autores interpretan 
un transporte en masa por gravedad del sedimento, mediante slumps, y 
señalan que éstos pueden ser transicionales al depósito de flujos de escombro 
cohesivos. Stow et al. (1996) propusieron que los depósitos asociados a slumps 
pueden presentarse en pendientes con bajos gradientes, donde existe un gran 
aporte de sedimentos de grano fino. El movimiento en masa del slump se 
desarrolla comúnmente en material no consolidado y exhibe una deformación 
plástica interna compleja con respecto al movimiento pendiente abajo. 
3.4 Asociaciones de facies 
El análisis de facies y la caracterización icnofaunística permiten describir diez 
asociaciones de facies (Tabla 3.2; Figuras 3.36-3.38), las cuales documentan 
diez ambientes sedimentarios, asociados con el desarrollo de una línea de costa 
 
Figura 3. 28 Fotografías de la Clase de Facies de Caóticas: (a) clástos de arenisca contorneados de 1-2 m de 
diámetro, (b) y (c) pliegues sinsedimentarios contorneados y (d) estrato contorneado de arenisca. 
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deltáica controlada/influenciada por oleaje que evoluciona hacia depósitos de 
abanico submarino durante el Turoniano-Campaniano Inferior. Es importante 
mencionar que una facies puede estar presente dentro de diversas asociaciones 
de facies (Tabla 3.2). 
 
3.4.1. Asociación de Facies 1 (AF1): Frente deltáico 
influenciado/dominado por ríos 
La asociación de facies 1 
(AF1) está compuesta por 
las facies A1, A3, L2 y las 
sub facies AL2.1, AL3.1 
(Tabla 3.2), caracterizada 
por presentar: (1) 
secuencias estrato y 
grano-crecientes (Figura 
3.29), (2) facies 
heterolíticas y lodosas, (3) 
estratos con gradación normal e inversa, (4) volcanes de arena con forma 
cónica (Figura 3.30a), (5) estructuras en disco (Figura 3.30b), (6) micro-fallas 
de tipo normal (Figura 3.31), (7) índice de bioturbación que varía de ausente a 
poco común (BI 0-2; Tabla 3.2), representado por los icnogéneros de Skolithos 
sp., Thalassinoides sp., Planolites sp., y Palaeophycus sp. (Figura 3.32), 
 
Figura 3. 29 Perfil sedimentológico medido en la sección Salaverna, 
representativo de la asociación de facies 1. La leyenda se muestra en 
las figuras 3.5 y 3.6. 
 
 
Figura 3. 30 Estructuras de la AF1: a) Volcán de arena, de forma dómica y laminación paralela en los 
flancos; b) estructuras en disco y plato cóncavas hacia arriba. 
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correspondientes a la icnofacies de Cruziana, con tamaños que varían entre 2 y 
5 cm de longitud, como 0.5 a 1 cm de diámetro. 
3.4.1.1 Interpretación 
Las características 
sedimentológicas e icnológicas 
marcan diferentes condiciones 
físico-químicas dentro de las 
sucesiones del frente deltáico 
proximal influenciado/dominado 
por ríos (Figura 3.32a). La 
presencia de gradación normal y 
ocasionalmente inversa marcan 
incrementos y disminuciones de 
procesos favorecidos por flujos 
hiperpicnales derivados del río, los cuales tienden a incrementar la turbulencia 
del agua debido a la inestabilidad del frente deltáico y la periodicidad de las 
corrientes turbidíticas de baja densidad. Casos similares han sido 
documentados por Mulder et al. (2003), Bhattacharya (2006), Bhattacharya y 
MacEachern (2009) y Ocampo-Díaz (2011). Por otro lado, Bhattacharya y 
Davies (2001) señalan que el desarrollo de fallas normales sinsedimentarias 
ocurren en áreas dinámicas dentro de frentes deltáicos, antes de la 
compactación completa de arenas. Los periodos de alta sedimentación 
propician la introducción constante de alimentos, mediante los cuales se 
nutren los organismos que se alimentan de la suspensión (cf., Gringas et al., 
1998; MacEachern et al., 2005; Coates y MacEachern, 2007; Bhattacharya y 
MacEachern, 2009). Los pequeños incrementos en el índice de bioturbación que 
muestra la AF1 se interpretan como el resultado de la colonización del sustrato 
entre períodos de inundación por ríos, cuando el área del delta ha regresado a 
las condiciones marinas normales (Figura 3.33; cf., Hansen y MacEachern, 
2008; Li et al., 2010). El ensamble icnofaunístico sitúa a la AF1 dentro de la 
icnofacies de Cruziana en su expresión proximal a media. 
 
 
Figura 3. 31 Micro-fallas de tipo normal localizadas en 
la facies A1. 

































































































































































El frente deltáico 
influenciado/dominado por ríos 
puede ser afectado por eventos 
esporádicos como tormentas, oleaje 
o mareas. Esta mezcla de procesos 
esta evidenciada por la ocurrencia 
de rizaduras y estratificación 
cruzada dentro de los estratos del 
frente deltáico (Figura 3.33; cf., 
Bhattacharya y MacEachern, 2009; 
Li et al., 2010). La ocurrencia de 
pequeños intervalos bioturbados 
truncados por estratos gradados sin 
bioturbación indican la frecuencia y 
periodicidad de emplazamientos de 
flujos hipopicnales o corrientes 
turbidíticas dentro del frente 
deltáico (MacEachern et al., 2005; 
Bhattacharya y MacEachern, 2009; 
Li et al., 2010), procesos que 
incrementan el estrés del medio, ocasionando que la colonización sea realizada 
por organismos que se alimentan de la suspensión y desfavorece el desarrollo 
de organismos que desarrollan madrigueras (cf., Hansen y MacEachern, 2008; 





Figura 3. 33 Perfil sedimentológico representativo de 
las asociaciones de facies 1 y 2, medido en la sección 
Tierras Blancas 1. 










AF1 Grano y 
estrato-
creciente 
Facies heterolíticas y lodosas; estratos con 
gradación normal e inversa; laminación cruzada 
tipo tangencial; rizaduras asimétricas; volcanes de 
arena; estructuras en disco y plato; micro-fallas; 
índice de bioturbación ausente a poco común (BI 
0-2): Skolithos sp., Thalassinoides sp., Planolites 

























AF3 Grano y 
estrato-
decreciente 
Laminación paralela, rizaduras asimétricas, 
rizaduras escalonadas; estratos con contactos 
concordantes, gradacionales o erosivos; índice de 
bioturbación nulo a bajo (BI0-2): Thalassinoides 













Laminación paralela, gradación normal, rizaduras 
asimétricas; índice de bioturbación nulo a bajo 







AF5 Grano y 
estrato 
decreciente 
Depósitos conglomeráticos sobreyacidos por 
secuencias arenosas y lodosas, estratos 
amalgamados, acuñamiento lateral de los estratos, 
clástos flotados; índice de bioturbación nula a 
moderada (BI 0-3), representada por los 
icnofósiles de Palaeophycus sp., Palaeophycus 











AF6 Grano y 
estrato-
decreciente 
Estratos gruesos amalgamados, gradación normal 
y depósito de gránulos hacia la base, surcos de 
erosión, carpetas de tracción, clástos flotados, 
lentes de gránulos e icnofauna nula a escasa (BI 











AF7 Grano y 
estrato-
decreciente 
Clástos flotados, rizaduras escalonadas, 
laminación convoluta, laminación paralela, e 
índices de bioturbación  nulos a moderados (BI 0-
3): Chondrites sp., Scolicia strozzii, Planolites 














Gradación normal y/o inversa, gránulos hacia la 
base de los estratos, areniscas de estratificación 
media-delgada con rizaduras asimétricas, clástos 
flotados, surcos de erosión; índice de bioturbación 
moderado a abundante (BI 0-2): Palaeophycus 
tubularis, Palaeophycus sp., Chondrites sp., 








AF9 Grano y 
estrato-
creciente 
Ciclos de compensación, buen desarrollo de las 
estructuras que caracterizan a la secuencia 
Bouma, clástos flotados; índice de bioturbación 
poco común a abundante (BI 2-5): Zoophycus sp., 
Scolicia strozzii, Strobilorhape glandifer, 









Sedimentos caóticos, pliegues sinsedimentarios, 
repetición de secuencias caóticas someras, clástos 






3.4.2 Asociación de Facies 2 (AF2): Frente deltáico influenciado/dominado 
por oleaje 
La asociación de facies 2 
representa depósitos de frente 
deltáico influenciado/ dominado 
por oleaje. Dicha asociación está 
constituida por las facies A1, A2, 
y la sub facies AL2.1 (Tabla 3.2), 
las cuales muestran la influencia 
de períodos de oleaje y tormenta. 
La AF2 se caracteriza por 
presentar: (1) secuencias estrato 
y grano-crecientes (Figuras 3.34 
y 3.35); Tabla 3.2), (2) areniscas 
de grano grueso-fino, (3) 
rizaduras asimétricas, con línea 
de cresta sinuosa (Figuras 3.34 y 3.35; Tabla 3.2), (4) laminación cruzada tipo 
tangencial, (5) estratificación cruzada de tipo Hummocky, (6) micro-fallas en la 
parte superior del estrato y (7) contenido icnofaunístico, que exhiben índices de 
bioturbación que varían de ausentes a bajos (BI 0-2), cuya suite icnofaunística 
esta compuesta por trazas de Thalassinoides sp., Palaeophycus sp., Planolites 
sp., Ophiomorpha sp., Skolitos sp., Chondrites sp., de tamaños pequeños (2-4 
cm de longitud; Figuras 3.34 y 3.35; Tabla 3.2). 
3.4.2.1 Interpretación 
El desarrollo de rizaduras, laminación cruzada y estratificación cruzada tipo 
Hummocky está asociado con depósitos de frente deltáico 
influenciado/dominado por oleaje y/o tormentas (Figura 3.32b; cf., 
MacEachern et al., 2005; Hansen y MacEachern, 2008; Bhattacharya y 
MacEachern, 2009; Li et al., 2010; Buatois et al., 2012; Figuras 3.34 y 3.35). 
La periodicidad de procesos de inundación relacionados con flujos 
hiperpicnales y el desarrollo de plumas flotantes post-tormenta, así como 
corrientes turbidíticas de baja densidad pueden originar areniscas con 
 
Figura 3. 34 Perfil sedimentológico medido en la sección 
de Tierras Blancas 1, representativo de las asociaciones de 
facies 2 y 3. 
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rizaduras simétricas, estratificación cruzada tipo Hummocky parcial o completa 
y sucesiones de lutitas carentes de bioturbación (MacEachern et al., 2005; 
Bhattacharya y MacEachern, 2009; Li et al., 2010). La mezcla de agua, 
producto de la continua agitación por  efecto de los proceso de oleaje, favorece 
la colonización de organismos que se alimentan del depósito y carnívoros (cf., 
Pemberton et al., 1992; MacEachern, 1994). El índice de bioturbación es mayor 
en las zonas alejadas de la desembocadura de los ríos, donde el aporte de  
oxígeno es suficiente y el ambiente es poco estresante (Hansen y MacEachern, 
2008). El ensamble 
icnofaunístico sitúa a la AF2 
dentro de la icnofaices de 
Cruziana  en su expresión distal 
y Skolithos en su expresión 
proximal. La presencia de 
icnofósiles característicos de la 
expresión arquetípica de las 
facies de Skolithos y Cruziana, 
evidencian el desarrollo de un 
ambiente de frente deltáico con 
influencia parcial del oleaje 
(Figura 3.32b; Li et al., 2010; 
Buatois et al., 2012). 
3.4.3 Asociación de Facies 3 (AF3): Montes de barras distributarias 
La asociación de facies AF3 esta compuesta por las facies A3, y las sub facies 
A4.1, AL2.1 y AL3.1 (Tabla 3.2), la cual muestra: (1) secuencias grano y 
estrato-decrecientes, (2) laminación paralela, (3) contactos concordantes 
gradacionales o erosivos, (4) rizaduras asimétricas, (5) rizaduras escalonadas, y 
(6) bajos índices de bioturbación (BI0-2), representados por los icnogéneros de 





Figura 3. 35 Perfil sedimentológico representativo de la 







muestran las facies que 
conforman la AF3 permiten 
interpretarla como depósitos 
de montes de barras 
distributarias, dentro de un 
sistema deltáico 
influenciado/dominado por 
oleaje/ríos (Figura 3.32c). 
Los depósitos de montes 
barras muestran clinoformas 
deltáicas que consisten de 
sucesiones arenosas de 
grano fino-medio con 
espesores de decímetros que exhiben escasa o nula bioturbación (MacEachern 
et al., 2005; Hansen y MacEachern, 2008; Li et al., 2010). Las secuencias 
estrato y grano- decrecientes indican períodos de inundación, en tanto que la 
predominancia de facies con laminaciones paralelas marcan el decaimiento del 
sedimento en suspensión y el depósito de los sedimentos originados por plumas 
hipopicnales. Las intercalaciones de lutitas y limolitas con lodos entrampados 
representan el abandono temporal de los montes de barra. Los bajos índices de 
bioturbación representados por trazas de 2 a 5 cm de longitud y 0.5 a 1 cm de 
diámetro, correspondientes a la icnofacies de Cruziana y Skolithos que 
evidencian condiciones ambientales estresantes. 
3.4.4 Asociación de Facies 4 (AF4): Prodelta 
La asociación de facies 4 está compuesta por las facies A1, L1,  y L2 (Tabla 
3.2), caracterizada por: (1) secuencias estrato y grano crecientes (Figura 3.37), 
compuestas por estratos de areniscas de grano muy fino a fino y lutitas en 
proporciones de 35%-65%, (2) laminación paralela (Tabla 3.2), (3) gradación 
normal (Figura 3.38), (4) rizaduras asimétricas (Figura 3.38), (5) icnofacies de  
 
Figura 3. 36 Perfil sedimentológico representativo de la 
asociación de facies 3, medido en la sección Tierras Blancas 2. 
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Cruziana en su expresión distal, 
representada por trazas de Planolites 
sp., y Chondrites sp., (Figuras 3.37 y 
3.38; Tabla 3.2). Los depósitos de 
prodelta se caracterizan por la 
presencia de lutitas intercaladas con 
areniscas de grano fino, con gradación 
normal y limolitas (Figuras 3.37 y 
3.38). Los estratos de arenisca 
ocasionalmente exhiben rizaduras 
asimétricas, los depósitos de lutita 
exhiben laminación paralela, en tanto 
que las sucesiones de limolitas se 
presentan de forma masiva. Los fósiles 
trazas presentan un índice de 
bioturbación ausente a moderado (BI 0-
3; Figuras 3.37 y 3.38; Tabla 3.2) y 
muestran morfologías simples de 
organismos comedores del depósito, así 
como trazas inclinadas relacionadas 
con organismos comedores de la 
suspensión, representadas por los 
icnogéneros de Palaeophycus sp., 
Planolites sp., Thalassinoides sp., y 
Chondrites sp., correspondientes a la 
icnofacies de Cruziana con 
características estresadas. 
3.4.4.1 Interpretación 
Las sucesiones de lutitas y limolitas y 
estratos delgados de arenisca de grano 
fino, han sido documentadas dentro de  ambientes de aguas relativamente 
profundas correspondientes a depósitos de prodelta (Figura 3.32d; Hansen y 
 
Figura 3. 37 Perfil sedimentológico medido en la 
sección Tierras Blancas 1, representativo de la 
asociación de facies 4. 
 
Figura 3. 38 Perfil sedimentológico representativo de 




MacEachern, 2008), el cual ha sido tradicionalmente interpretado como el área 
donde lodo fino y arcilla son depositados por sedimento transportado en 
suspensión (cf., Bhattacharya, 2006). El proceso deposicional del sedimento 
lodoso dentro del prodelta, resulta de la introducción de plumas flotantes 
concentradas dentro el piso oceánico, las cuales tienden a formar un flujo 
lodoso que puede mantenerse en suspensión por los procesos relacionados con 
el oleaje o las mareas o removido por los eventos de tormentas (Allison et al., 
2000). Otra hipótesis sobre el depósito de sedimentos lodosos dentro del 
prodelta, implica la introducción de flujos hiperpicnales, directamente del piso 
oceánico (cf., Mulder y Syvitski, 1995). Dichas secuencias se caracterizan por 
presentar espesores de centímetros a decímetros, interestratificados con arenas 
gradadas, escasa laminación paralela y bajos índices de bioturbación (Kuehl et 
al., 1986; Allison et al., 2000; MacEachern et al., 2005). El desarrollo de trazas 
pequeñas pertenecientes a la icnofacies de Cruziana en su expresión media a 
distal, indican condiciones ambientales relativamente estresantes, asociadas 
posiblemente con ambientes de prodelta, casos similares han sido 
documentados por Hansen y MacEachern (2008). 
3.4.5 Asociación de Facies 5 (AF5): Canal submarino de tipo mixto 
La AF5 esta constituida por las 
facies Cng, L3 y las sub facies 
A4.2, A4.3, A4.4, A4.5, AL2.2 
(Tabla 3.2), caracterizada por 
mostrar: (1) depósitos 
conglomeráticos sobreyacidos 
por secuencias arenosas y 
lodosas (Figura 3.39), (2) 
secuencias del tipo estrato y 
grano-decrecientes (Figura 3.39 
y 3.40; Tabla 3.2), (3) estratos 
gruesos de areniscas 
amalgamadas (Figuras 3.39 y 
3.40; Tabla 3.2), (4) 
 
Figura 3. 39 Perfil sedimentológico representativo de la 
asociación de facies 5 (AF5), medido en la sección Tierras 
Blancas 2. 
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acuñamiento lateral de los estratos, predominantemente de los estratos 
conglomeráticos (Figura 3.40), (5) clástos flotados de lutitas (Tabla 3.2), (6) 
carpetas de tracción (Tabla 3.2), (7) una suite icnofaunística con índices de 
bioturbación nula a moderada (BI 0-2; Figuras 3.39 y 3.40), representada por 
los icnofósiles de Palaeophycus sp., Palaeophycus tubularis, Cosmorhape 




Figura 3. 40 Correlación de secuencias de relleno de canal y overbank en las secciones Tierras Blancas 2, 
Tierras Blancas 1 y Cerro Bola, y su ubicación dentro de un modelo conceptual que muestra la relación 
espacial entre la corriente turbidítica principal y las corrientes turbidíticas de overbank de acuerdo a 



































































































































































La presencia de secuencias estrato y grano-decrecientes, sucesiones de facies 
conglomeráticas, arenosas y areno-lodosas de estratificación media-delgada, 
permite interpretar la AF5 como depósitos de canal submarino tipo mixto, de 
acuerdo al esquema propuesto por Mutti y Normark (1987; Figuras 3.41a), 
desarrollados en la porción más proximal del abanico medio (cf., Mutti y Ricci 
Lucchi, 1972). El desarrollo de carpetas de tracción, abundantes surcos de 
erosión y contactos erosivos, representan características asociadas a corrientes 
turbidíticas de alta y baja densidad (cf., Mutti y Ricchi Lucci, 1972; Mutti y 
Normark, 1987; Clark y Pickering, 1996). El depósito de secuencias de canales 
mixtos se desarrolla más comúnmente dentro del abanico medio en su parte 
proximal dentro del esquema de abanico submarino propuesto por Mutti y 
Ricci-Lucchi (1972; Figura 3.41a).Los icnogéneros presentes en la AF5, 
permiten documentar que: i) Palaeophycus tubularis con longitud de 5 a 7 cm y 
diámetros de 1 a 1.5 cm, han sido reportado en ambientes de márgenes de 
canal (Heard y Pickering, 2008); ii) Scolicia strozzii, referida a una estructura 
horizontal u oblicua, con relleno cóncavo y 2-5 cm de diámetro 
aproximadamente, es común en la parte interna del canal submarino y en los 
bordes de overbank (Callow et al., 2012). Las trazas fósiles situan a la AF5 
dentro de las icnofacies de Cruziana en su expresión distal y de Zoophycus. 
3.4.6 Asociación de Facies 6 (AF6): Canal submarino de tipo deposicional 
La AF6 esta constituida por las sub facies A4.1, A4.4 y AL2.2 (Tabla 3.2), 
caracterizada por mostrar: (1) secuencias estrato y grano-decrecientes, (2) 
areniscas con estratos gruesos amalgamados, (3) areniscas con gradación 
normal y depósito de gránulos hacia la base, (4) surcos de erosión, (5) 
carpetas de tracción, (6) clástos flotados, (7) lentes de gránulos (Figuras 
3.40, 3.41b y 3.42), e (8) índice de bioturbación que varía de nulo a escaso 
(BI 0-3), representado por los icnogéneros de Palaeophycus tubularis, 







La presencia de secuencias de 
areniscas gradadas, amalgamadas y 
abundantes surcos de erosión 
sobreyacidas por estratos más delgados 
de arenisca de grano fino intercaladas 
con lutitas, representa secuencias de 
relleno de canal dentro del abanico 
medio en su porción “proximal-media” 
(cf., Mutti y Ricci Lucchi, 1972; Figura 
4.41b). Secuencias similares han sido 
documentadas por Mutti y Normark 
(1991) y Mutti et al. (1999), en los 
depósitos del Eoceno del Grupo Santa 
Liestra, hacia la porción sur-centro de 
los Pirineos. Otro caso similar ha sido 
documentado por Pirmez et al. (1997), 
quienes describen canales arenosos 
deposicionales en el abanico reciente Amazon, mencionando que los canales 
deposicionales mixtos se localizan en dentro abanico medio y se caracterizan 
por una  sucesión de areniscas gruesas amalgamadas con abundantes surcos 
de erosión y clástos flotados. Las trazas fósiles de la AF6 estan representados 
por Megagrapton submontanum, con longitudes que varían entre 5 y 10 cm, 
Chondrites sp., que presenta tamaños de 3 a 5 cm, Palaeophycus tubularis con 
longitudes que oscilan entre 5 cm y 7 cm, los cuales muestran estructuras de 
organismos alimentados del material en suspensión y representan condiciones 
de régimen de flujo altas a moderadas, y sitúan a la AF6 dentro de las 
icnofacies de Cruziana en su expresión distal y de Zoophycus (Figuras 3.40, 
3.41b y 3.42). 
3.4.7 Asociación de Facies 7 (AF7): Depósitos de overbank 
La AF7 esta compuesta por las sub facies A4.1, A4.2, AL3.2 (Tabla 3.2), 
caracterizada por mostrar: (1) secuencias estrato y grano-decrecientes (Figuras  
 
Figura 3. 42 Perfil sedimentológico representativo 
de la asociación de facies 6 y 7, medido en la sección 
Tierras Blancas 2. 
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3.40, 3.41c, 3.43a y 3.43b), constituidas por estratos de areniscas de grano 
grueso a fino, con relaciones de 55%-45%, (2) clástos flotados (Figura 3.43a), 
(3) rizaduras escalonadas (Figuras 3.43a y 3.43b), (4) laminación convoluta 
(Figuras 3.43a, 3.43b, 3.44a y 3.44b), (5) laminación paralela, y (6) índices de 
bioturbación BI 0-3, relacionados con los icnogéneros de Chondrites sp., 




Las características sedimentológicas que exhibe la AF7 permiten interpretarla 
como secuencias de overbank (Mutti y Normark, 1987; Figuras 3.40, 3.41c y 
3.43a y 3.43b), desarrolladas dentro del abanico medio en su porción media a 
distal (cf., Mutti y Ricchi-Lucci, 1972). El origen de secuencias de overbank 
“CCC” está relacionado con corrientes turbidíticas diluidas, que no fueron 
 
Figura 3. 43: a) Perfil sedimentológico medido en la sección Tierras Blancas 2, representativo de la 
asociación de facies 7; b) perfil sedimentológico medido en la sección Cerro Bola, representativo de las 
asociaciones de facies 6, 7 y 8. 
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transportadas a través de canales confinados (Mutti y Normark, 1987). Los 
índices de bioturbación varían de nulos a moderados (BI 0-3) y presentan una 
baja variedad de icnogéneros, representado por los icnogéneros: i) Scolicia 
strozii con longitudes que varían de 3 a 7 cm, y diámetros que varían entre 1 y 
2 cm ha sido reportada en ambientes de overbank (Heard y Pickering, 2008); ii) 
Planolites sp., pueden desarrollarse en ambientes correspondientes a la cresta 
de overbank, dentro de litofacies de grano más fino. El ensamble icnofaunístico 
permite situar a la AF7 dentro de las icnofacies de Cruziana en su expresión 
distal y de Zoophycus en su epxresión proximal. 
 
 
3.4.8 Asociación de Facies 8 (AF8): Transición lóbulo-canal 
La AF8 esta constituida por las facies A7, A8, A9, AL2, AL3 (Tabla 3.2), 
caracterizada por presentar: (1) secuencias estrato y grano-crecientes, así como 
estrato y grano-decrecientes, (2) areniscas de estratificación gruesa con 
gradación normal y/o inversa, (3) gránulos hacia la base de los estratos, (4) 
areniscas de estratificación media-delgada con rizaduras asimétricas, (5) 
abundantes clástos flotados y surcos de erosión y, (6) trazas fósiles escasas o 
ausentes, con índices de bioturbación BI 0-2, correspondientes a los 
icnogéneros de Palaeophycus tubularis, Palaeophycus sp., Chondrites sp., y en 
menor proporción Scolicia strozzii y Megagrapton submontanum (Figura 3.45; 
Tabla 3.2). 
 
Figura 3. 44. a) y b) Pliegues sin sedimentarios de la asociación de facies 6, localizados en la sección Tierras 
Blancas 2. 




Las facies que integran a esta 
asociación de facies, permiten 
interpretarla como depósitos de 
la transición lóbulo-canal 
(Figuras 3.41d) depositada 
dentro del abanico medio en su 
porción distal, de acuerdo con 
el modelo de abanico 
submarino propuesto por Mutti 
y Ricchi-Lucci (1972). Las 
secuencias de transición lóbulo-
canal se han interpretado como 
producto del depósito rápido del 
sedimento en suspensión, 
durante o inmediatamente 
después de haber ocurrido el 
brinco hidráulico (Mutti y 
Normark, 1987). La AF8 presenta un índice de bioturbación que varía de 
ausente a poco común (BI 0-2), representado por trazas de 7 cm de 
Palaeophycus tubularis y Chondrites sp., que muestra tamaños de 3 a 5 cm; 
dichos icnogéneros han sido documentados por Heard y Pickering (2008) en 
afloramientos de transición lóbulo-canal, de la cuenca del Eoceno Medio Ainsa-
Jaca, en los Pirineos Españoles. El ensamble icnofaunístico está conformado 
por organismos de las icnofacies de Cruziana en su expresión distal y 
Zoophycus. 
3.4.9 Asociación de Facies 9 (AF9): Lóbulo 
La AF9 está compuesta por las facies A7, A8, A9, AL1, AL2.2, AL3.2, L3 
(Tabla 3.2), caracterizada por mostrar: (1) secuencias estrato y grano-
crecientes, como también estrato y grano-decrecientes, (2) ciclos de 
compensación conformados por secuecias de areniscas y lutitas, (3) clástos 
flotados de lutita y, (4) una suite icnofaunística que exhibe una gran variedad 
 
Figura 3. 45 Perfil sedimentológico medido en la sección 
Cerro Bola, representativo de las asociaciones de facies 8 y 9. 
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de icnogéneros representados por los icnofósiles de Zoophycus sp., Scolicia 
strozzii, Strobilorhaphe glandifer, Cosmorhaphe sinuosa, Helminthopsis abeli (?) 
y Megagrapton submontanum, con índices de bioturbación que varían entre 




Las características sedimentológicas e icnológicas que exhibe la asociación de 
facies FA9, permiten interpretarla como depósitos de lóbulos (Figuras 3.41e) 
dentro del abanico medio dentro del modelo propuesto por Mutti y Ricchi-Lucci 
(1972). El desarrollo de ciclos de compensación de facies arenosas y lodosas, 
tanto estrato y grano-decrecientes como estrato y grano-crecientes, han sido 
atribuidos a secuencias de lóbulo, cuyo depósito resulta de corrientes 
 
Figura 3. 46. a) Perfil sedimentológico medido en la sección Cerro Bola, representativo de la asociación de 
facies 9 y b) perfil sedimentológico medido en la sección Tierras Blancas 2, representativo de la asociación de 
facies 7 y 9. 
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turbidíticas de alta concentración y corrientes de fondo (Mutti y Ricchi-Lucci, 
1972; Walker, 1978; Shanmugan y Moiola, 1985). Las facies más arenosas con 
la presencia completa de la secuencia Bouma, caracterizan secuencias de 
lóbulo proximal, en tanto que las facies con mayor predominancia de depósitos 
de lodos, corresponden a secuencias de lóbulo proximal. 
La asociación de los icnogéneros de Zoophycus sp., con tamaños de 7 cm, 
Scolicia strozzii, que presenta una longitud de 3 a 5 cm y Strobilorhaphe 
glandifer, que exhibe tamaños que varían entre 4 y 6 cm, pueden evidenciar 
depósitos de lóbulo (Heard y Pickering, 2008). El ensmable icnofaunístico 
corresponde a las icnofacies de Cruziana en su epxresión distal y Zoophycus en 
su expresión arquetípica. 
3.4.10 Asociación de Facies 10 (AF10): Slump 
La AF10 esta constituida únicamente por la facies CAO (Tabla 3.2), consiste de 
una mezcla de sedimentos caóticos que incluye facies de aguas someras y 
profundas. Se caracteriza por presentar: (1) sedimentos caóticos constituidos 
por intercalaciones de areniscas y lutitas en relaciones variables, (2) un espesor 
variable de 250 a 400 m, (3) pliegues sinsedimentarios que presentan ejes de 
pliegue verticales (Figura 3.47), con ángulos inter flanco que varían de 
cerrados (20 cm) a abiertos (2 m), que presentan una orientación preferencial 
N-S, en los cuales el flanco superior se encuentra frecuentemente truncado. 
3.4.10.1 Interpretación 
Las características sedimentológicas, icnológicas y desarrollo de estructuras 
sinsedimentarias permiten interpretar que la asociación de facies A10 
representa el emplazamiento de sedimentos transportados en masas, por medio 
de deslizamientos rotacionales o slumps (cf., Ricci-Lucchi, 1972; Clari y 
Ghibaudo, 1979; Pickering et al., 1986; Figura 3.41f). Los factores que 
controlan el desarrollo de slumps son: presencia de una pendiente moderada a 
inclinada, material poco consolidado como generador de una excesiva presión 
de poro (Allen, 1970). Reading (1996) señala que los depósitos de slumps 
pueden presentar espesores que varían de >100 m hasta cientos de kilómetros, 
y mostrar de estructuras de deformación penetrativa, dentro de las cuales es 
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posible reconocer remanentes de la estructuras sedimentarias primarias, tales 
como estratificación, laminación, así como contenido fósil e icnofosil. 
 
 
De acuerdo con Stow et al. (1996), los slumps se presentan en una gran 
variedad de escalas, que oscilan entre centenas hasta miles de kilómetros. 
Dichos depósitos pueden ocurrir en pendientes con gradientes muy bajas, 
especialmente donde se presenta un gran aporte de sedimentos de grano fino 
(Reading, 1996). El movimiento en masa se desarrolla comúnmente en material 
no consolidado y exhibe una deformación interna compleja con respecto al 
movimiento pendiente abajo, en tanto que el grado y estilo de deformación 
interna varía de acuerdo a la longitud y heterogeneidad del material en 
movimiento (Reading, 1996). En los slumps, la carga de sedimentos gruesos se 
concentra en la parte basal del deslizamiento, tendiendo a desarrollar 
fallamiento lístrico en la porción terminal del cuerpo (Reading,1996). 
 





4 PETROGRAFÍA, COMPOSICIÓN DEL ÁREA FUENTE Y 
PROCEDENCIA 
4. 1 Introducción 
El estudio de cadenas montañosas antiguas mediante análisis petrográficos de 
las rocas sedimentarias clásticas asociadas, contribuye a la reconstrucción de 
los procesos tectónicos que les dieron origen (e.g., Dickinson y Suczek, 1979; 
Ingersoll y Suczek, 1979; Dickinson, 1985; 1988). La composición petrográfica 
de las rocas siliciclásticas depositadas en cuencas sedimentarias relacionadas 
con cinturones de acreción, ha sido ampliamente documentada por DeCelles 
(1986), DeCelles y Hertel (1989), Miller et al. (1992), Critelli y Le Pera (1994), 
Dickinson (2004), DeCelles (2004), entre otros. Los autores señalan que, en los 
sistemas de cuencas tipo foreland, los grandes volúmenes de sedimentos 
derivados tanto del orógeno reciclado como del cratón continental adyacente, 
proporcionan datos importantes para entender la evolución del sistema de 
cuencas asociadas a cinturones plegados y cabalgados. En este sentido, cuando 
los datos petrográficos de las areniscas, que  constituyen dichos sistemas, son 
empleados en conjunto con datos de paleocorrientes, isopacas y características 
texturales, es posible el desarrollo de paleo-reconstrucciones detalladas de los 
patrones antiguos de drenaje, como la ubicación y determinación del área 
fuente del cual proceden (DeCelles y Hertel, 1989; DeCelles, 2004). De esta 
manera, los cambios en la composición de areniscas en cuencas foreland 
reflejan la compleja interacción entre tectónica y sedimentación (Critelli y 
Lepera, 1994). Por otro lado, diversos autores señalan que la composición de 
las rocas siliciclásticas esta controlada por: (i) composición y naturaleza del 
área fuente (Dickinson y Suczek, 1979; Dickinson et al., 1983; Valloli, 1985; 
Dickinson, 1985), (ii) distancia de transporte, (iii) morfología y relieve de la 
cuenca, (iv) clima; y (v) procesos diagenéticos (Blatt, 1967; Cox y Lowe, 1995; 
Weltje et al., 1998), aunado a la gran cantidad de datos que proporcionan para 
lograr realizar reconstrucciones paleogeográficas y tectónicas (e.g., Dickinson, 
1970; Pettijohn et al., 1972; Dickinson et al., 1983). 
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En el Noreste de México, específicamente en la porción suroeste de la Sierra 
Madre Oriental, las rocas siliciclásticas de la Formación Caracol (Turoniano-
Campaniano Temprano) proporcionan datos petrográficos relevantes que 
ayudaran a comprender y entender la evolución de la extensión sur del Sistema 
Cordillerano de Norte América. 
El presente capítulo, por medio de un detallado análisis petrográfico y un 
riguroso conteo de puntos, documenta las características petrográficas de las 
areniscas de la Formación Caracol, en la porción suroeste de la Sierra Madre 
Oriental, depositadas en ambientes deltáicos y de abanico submarino (Pinzon-
Sotelo et al., 2011), que tradicionalmente han sido atribuidas a la acreción del 
Terreno Guerrero contra el Terreno Sierra Madre (Centeno-García y Silva-Romo, 
1997; Pinzon-Sotelo et al., 2011). 
4.2 Metodología 
La caracterización petrográfica de las areniscas de la Formación Caracol, se 
realizó a través de un análisis petrográfico en 85 muestras de areniscas de 
grano medio a grueso, colectadas en el área de estudio (Figura 1.1; Tabla 4.1). 
La petrografía cuantitativa fue desarrollada sobre 58 láminas delgadas 
empleando el método de Gazzi-Zuffa (Weltje, 2002), en tanto, que los criterios 
ópticos considerados para la agrupación de los grupos de granos se basan en la 
propuesta y descripciones de Zuffa (1980; Tabla 4.1) y Garzanti (1991). El 
conteo modal se realizó sobre una base de 1000 puntos por lámina delgada 
libres de matriz o cemento. Los diferentes tipos de cuarzos, feldespatos y 
fragmentos líticos se clasificaron de acuerdo a sus propiedades ópticas. El 
reconocimiento y clasificación de los tipos de cuarzo se efectuó bajo las 
propuestas de Basu et al. (1975), Blatt y Christie (1963) y Young (1976). Los 
líticos volcánicos se discriminaron de acuerdo a los criterios propuestos por 
Dickinson (1970) y Marsaglia et al. (1992), mientras que los granos 
metamórficos se clasificaron con base a la descripciones propuestas por 
Garzanti y Vezzoli (2003), quienes proponen subíndices para indicar la 
evolución del grado metamórfico (e.g., metapelítico1, metapelítico2, metapeltíco3, 




ternarios QFL, QmFL, QpLvLs y LmLvLs se recalcularon considerando las 
propuesta de Dickinson (1970 y 1985), Dickinson y Suczek (1979) e Ingersoll y 
Suczek (1979). Adicionalmente, se utilizaron los parámetros incluidos en el 
ensamble RgRsRm propuesto por Critelli y Le Pera (1994), y el ensamble 
RpRvRs (Ocampo-Díaz, 2011; 2012), este último empleado para determinar la 
procedencia de areniscas con afinidad a rocas de corteza media y relacionadas 
con la exhumación y erosión de arcos continentales. 
4.3 Resultados petrográficos 
El análisis petrográfico muestra que las areniscas de la Formación Caracol 
presenta tamaños de grano que varia de arenas gruesas a finas, que 
texturalmente van de moderadamente a mal clasificadas. Los constituyentes 
principales del esqueleto son cuarzo (42%), fragmentos de rocas (32%) y 
feldespatos (26%). El contenido de matriz varía entre el 13% y el 7%, está 
representada por proto-matriz, pseudo-matriz y ocasionalmente orto-matriz, 
constituida por microgranos no diferenciados, en la cual se puede observar una 
textura clástica. La cantidad de cemento presente corresponde al 7%, y consiste 
de cemento esparítico y micrítico. El cemento calcítico esparítico exhibe 
texturas poikilíticas y representa el 7% del total, en tanto que el cemento 
calcítico micrítico muestra microcristales de micrita y se presenta en menor 
proporción (3% del total). 
4.3.1 Tipos de granos 
4.3.1.1 Granos extra-cuenca no carbonatados (NCE) 
La población de granos extra-cuenca no carbonatados incluye cuarzo, 
feldespato potásico, plagioclasa, fragmentos líticos volcánicos, plutónicos, 
sedimentarios (e.g., areniscas, lutitas; Tablas 4.1 y 4.2) y metamórficos (e.g., 
metapelítico1, metapelítico2, metapsamítico/felsítico2; Tablas 4.1 y 4.2), así 
como, cristales de moscovita, biotita y minerales pesados como circón y apatito 
(Tablas 4.1 y 4.2). El cuarzo monocristalino es más abundante que el 
policristalino (51%). Los granos de cuarzo monocristalino texturalmente 
muestran una redondez que varía de subangulosa a subredondeada, con 
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extinción no ondulosa>ondulosa (0.513), ocasionalmente exhiben inclusiones 
de microcristales de apatito, texturas en shard y bordes de crecimiento 
sintaxial. El cuarzo policristalino más abundante es el que esta compuesto por 
más de 3 cristales, caracterizado por mostrar contactos suturados entre 
granos. El grupo de los feldespatos exhibe maclas tipo albita y Carlsbad, 
alterando frecuentemente a caolinita y sericita (Tablas 4.1 y 4.2). 
Texturalmente, los cristales muestran un grado de redondez que varía de 
subredondeada a subangulosa. Los fragmentos líticos incluyen en orden de 
abundancia: i) líticos volcánicos con textura felsítica, tobácea, lathwork y 
microlítica; ii) líticos plutónicos con textura porfirítica, fanerítica y gráfica; iii)  
fragmentos de arenisca y de lutita; iv) líticos metamórficos del tipo 
metapelítico1, metapelítico2, metapelítico3, metapsamítico/metafelsítico2, 
metapsamítico/metafelsítico3, metacarbonatado2 y metacarbonatado4 (Tablas 
4.1 y 4.2. 
Tabla 4. 1. Parámetros utilizados en los diagramas ternarios empleados en el texto. 




f+Lsvt+Lsvl+Lsvm+ Lsp+Bt                             
CE=Lscm+Lsce+Fs                                                                                 
CI=Gl 
Qmr=Cuarzo monocristalino con extinción recta <5 
Qmo=Cuarzo monocristalino con extinción ondulosa >5 
Qmp2-3=Cuarzo policristalino con 2-3 cristales 
Qmp>3=Cuarzo policristalino >3 cristales 
Qrc=Cuarzo reemplazado por cemento calcítico 
Qrm=Cuarzo en roca metamórfica 
Fk=Feldespato potásico 
Frk=Feldespato reemplazado por kaolinita 
Frc=Feldespato reemplazado por cemento calcítico 
Pg=Plagioclasa 
Prs=Plagioclasa reemplazada por sericita 
Prc=Plagioclasa reemplazada por cemento calcítico 
Lsar=Lítico sedimentario de arenisca 
Lslu=Lítico sedimentario de lutita 
Lsce=Lítico sedimentario de caliza con textura esparítica 
Lscm=Lítico sedimentario de caliza con textura micrítica 
Lsd=Lítico sedimentario de dolomita 
Lsvf=Lítico sedimentario volcánico con textura felsítica 
Lsvt=Lítico sedimentario volcánico con textura tobácea 
Lsvl=Lítico sedimentario volcánico con textura lathwork 
Lsvm=Lítico sedimentario volcánico con textura microlítica 
Lsp=Lítico sedimentario plutónico 
Lmf1=Lítico metapsamítico felsítico1 
Lmf2=Lítico metapsamítico felsítico2 
Lmf3=Lítico metapsamítico felsítico3 


























Qp=Qp2-3+Qp>3                                                       













Tabla 4.2. Conteo total de los parámetros empleados en el texto. 
Muestra 
Cuarzo Feldespato Plagioclasa Líticos 
Qmr Qmo Qp2-3 Qp>3 Qrc Qrm Fk Frk Frc Pg Prs Prc Lsar Lslu Lsvf 
NO-05 222 300 50 37 25 2 53 2 3 91 16 19 2 2 81 
NO-07 181 346 29 13 36 2 19 2 2 94 3 39 2 2 65 
NO-10 227 372 49 20 13 2 30 2 2 128 36 26 2 3 66 
NO-14 183 235 31 58 18 2 46 6 3 82 18 24 2 9 150 
NO-18 110 398 47 10 7 2 23 2 7 94 3 10 2 7 60 
NO-21 62 350 47 15 24 1 32 6 3 62 3 18 3 15 103 
NO-23 83 282 50 62 39 3 45 1 9 80 3 9 1 3 211 
NO-26 87 327 58 49 14 1 29 3 9 87 12 14 3 1 116 
NO-40 125 262 67 67 15 2 37 3 6 58 12 12 2 2 128 
CAR-03 62 275 45 71 17 1 43 1 6 111 20 48 1 1 113 
CAR-04 112 187 18 18 6 2 81 6 9 118 15 21 2 6 151 
NO-48 128 325 46 39 7 2 36 3 2 141 23 23 3 3 56 
NO-52 113 248 51 38 22 1 43 1 8 83 11 16 1 1 54 
NO-56 125 232 43 64 9 2 31 2 3 73 9 18 2 2 137 
NO-59 57 280 20 17 11 1 60 3 6 86 14 37 1 6 103 
CAR-05 74 173 59 105 6 2 93 6 6 46 12 6 9 6 222 
NO-65 45 162 65 57 20 1 51 3 9 131 23 11 6 1 114 
CO-01 106 209 31 44 6 2 59 3 13 88 28 19 13 9 134 
CO-04 99 248 19 25 9 3 90 2 3 90 6 2 2 2 130 
CO-06 67 242 11 19 6 1 61 3 17 17 1 1 11 42 45 
CO-08 96 262 29 29 3 2 80 2 2 74 6 2 2 6 134 
CO-12 59 225 279 1 7 1 2 40 5 66 33 14 1 9 50 
CO-16 159 182 56 56 3 10 50 2 2 119 10 3 3 2 169 
CO-17 106 188 38 59 1 1 53 3 3 94 21 9 1 6 162 
CO-18 106 222 45 87 2 2 35 2 2 64 16 3 3 2 193 
CO-19 132 210 26 55 1 9 69 3 1 100 26 6 1 1 109 
CO-26 118 233 51 39 2 12 27 9 2 66 12 2 2 2 124 
CO-27 163 247 6 27 2 24 69 3 2 81 9 24 2 6 96 
CO-28 119 217 9 12 2 12 43 2 6 86 9 15 2 2 98 
CO-30 165 225 9 34 1 9 68 3 1 80 37 6 6 1 37 
CO-32 191 197 9 49 2 6 52 9 2 95 40 9 3 2 77 
CO-34 160 198 13 31 2 6 53 6 2 72 25 16 9 3 88 
CO-35 138 96 18 81 2 7 71 2 2 117 46 4 2 4 142 
CO-41 151 64 40 94 2 2 37 2 3 114 47 3 13 7 147 
CO-42 159 70 18 82 3 1 47 3 1 79 41 1 6 1 229 
NO-77 140 149 53 70 8 1 45 3 8 51 3 8 8 1 227 
NO-78 95 76 35 199 3 2 44 3 3 82 16 32 19 2 231 
NO-80 98 149 55 88 6 2 27 2 12 21 21 15 2 52 213 
NO-82 94 136 42 108 3 2 17 10 2 118 14 10 7 2 286 
CAR-06 138 95 29 114 11 1 40 1 8 72 19 8 1 1 201 
CAR-13 107 101 71 92 1 3 50 6 6 95 9 9 3 1 172 
NO-84 141 116 41 150 3 2 63 9 3 72 6 2 3 2 125 
NO-85 124 136 37 71 3 2 40 12 6 84 22 15 3 2 198 
NO-86 174 148 68 90 6 6 48 3 2 96 10 3 10 2 235 
NO-87 151 89 43 52 9 2 43 2 9 108 18 3 3 3 194 
NO-88 107 116 90 96 11 1 34 1 3 93 17 11 8 1 229 
NO-89 126 111 48 96 3 1 48 1 3 114 24 6 12 1 222 
NO-90 149 56 43 90 9 2 59 2 3 102 25 15 2 2 192 
NO-93 129 99 79 119 17 2 73 2 3 96 26 3 17 3 211 
NO-95 179 127 21 97 12 3 48 3 2 85 6 15 9 2 212 
CAR-07 121 213 33 86 1 1 30 1 3 92 36 9 3 1 157 
CAR-08 128 131 38 75 3 3 52 1 1 64 9 9 26 3 223 
CAR-09 138 86 43 118 1 3 29 6 1 75 14 3 3 3 268 
CAR-10 160 70 60 80 7 3 60 3 3 63 40 3 2 2 210 
CAR-11 140 46 23 101 10 2 72 2 3 78 29 3 7 2 225 
CAR-13 126 154 61 104 2 7 47 2 2 79 36 2 14 4 258 
CAR-20 154 116 55 96 3 2 61 3 2 64 10 3 3 2 135 





Tabla 4. 2 (Continuación). Conteo total de los parámetros empleados en el texto. 
Muestra 
Líticos 
Lsvt Lsvl Lsvm Lsp Lmf1 Lmf2 Lmf3 Lmf4 Lmp1 Lmp2 Lmp3 Lmc2 Lmc4 
NO-05 37 9 3 2 2 3 2 2 2 2 2 2 2 
NO-07 39 6 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
NO-10 36 3 7 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
NO-14 52 9 6 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
NO-18 43 10 3 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
NO-21 73 9 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
NO-23 36 3 3 1 3 1 1 1 1 1 1 1 1 
NO-26 26 3 3 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
NO-40 40 6 3 3 2 2 2 2 2 3 2 2 2 
CAR-03 28 3 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CAR-04 39 12 2 9 2 2 2 2 2 3 2 2 2 
NO-48 33 3 2 2 2 2 2 2 2 3 3 2 2 
NO-52 13 3 1 3 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
NO-56 15 9 3 3 2 2 2 2 2 2 3 2 2 
NO-59 31 6 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CAR-05 59 15 9 3 3 6 2 2 3 3 2 1 3 
NO-65 48 6 6 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CO-01 28 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
CO-04 80 6 3 2 2 3 2 2 2 2 2 2 2 
CO-06 8 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CO-08 42 10 3 3 2 2 2 2 2 2 3 2 2 
CO-12 35 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CO-16 43 17 7 2 2 7 2 2 2 3 2 2 2 
CO-17 35 6 3 1 1 6 1 1 1 3 1 1 1 
CO-18 93 2 3 2 2 2 2 2 2 3 2 2 2 
CO-19 75 3 6 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CO-26 39 2 2 2 2 2 2 2 2 3 2 2 2 
CO-27 57 2 9 2 2 3 2 2 2 2 2 2 2 
CO-28 34 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
CO-30 20 1 1 1 1 3 1 1 1 3 1 1 1 
CO-32 25 3 2 3 2 2 2 2 2 2 2 2 3 
CO-34 41 2 2 3 2 2 2 2 2 2 2 2 2 
CO-35 85 2 2 2 2 7 2 2 2 7 4 2 2 
CO-41 77 3 2 2 3 7 2 2 2 3 2 2 2 
CO-42 76 9 3 6 1 1 3 1 1 6 6 1 1 
NO-77 31 8 3 6 1 6 3 3 1 1 3 1 1 
NO-78 35 2 2 3 3 3 2 2 2 2 2 2 2 
NO-80 21 6 3 9 2 3 2 3 2 2 2 2 2 
NO-82 42 7 7 2 2 3 3 2 2 7 3 2 2 
CAR-06 19 8 3 5 3 8 1 3 1 3 1 1 1 
CAR-13 71 12 6 6 1 3 1 3 3 3 3 3 3 
NO-84 69 6 3 6 3 6 2 2 2 3 6 2 2 
NO-85 62 12 6 3 6 3 3 2 2 3 2 2 3 
NO-86 32 10 3 3 6 3 3 2 2 2 2 2 3 
NO-87 74 9 3 9 2 6 3 3 2 6 3 2 2 
NO-88 57 3 3 6 1 3 3 1 1 3 3 1 1 
NO-89 45 6 6 9 6 3 1 6 1 3 3 1 1 
NO-90 68 12 12 12 6 6 3 2 3 3 2 2 2 
NO-93 33 13 7 3 2 3 2 3 2 7 3 2 3 
NO-95 33 9 9 9 2 6 3 6 2 3 2 3 3 
CAR-07 24 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 
CAR-08 84 3 3 6 1 1 6 3 1 6 1 1 1 
CAR-09 72 1 1 6 6 1 3 3 1 1 1 1 3 
CAR-10 113 7 10 17 3 10 3 2 2 3 7 2 3 
CAR-11 69 10 3 7 3 3 7 7 2 3 2 2 3 
CAR-13 136 4 2 4 2 4 4 2 4 7 2 4 2 






Tabla 4. 2 (Continuación). Conteo total de los parámetros empleados en el texto. 
Muestra 
Líticos Matriz 







NO-05 19 62 16 9 16 3 16 6 2 6 3 41 25 2 
NO-07 29 97 2 10 3 3 19 3 2 6 6 16 19 13 
NO-10 33 92 2 7 2 3 30 3 2 7 10 46 23 3 
NO-14 15 61 2 3 12 6 9 2 2 3 6 21 37 2 
NO-18 50 120 2 2 10 10 23 3 2 20 17 33 27 2 
NO-21 21 97 1 6 21 9 29 3 1 6 12 18 21 3 
NO-23 18 83 1 1 1 1 21 3 1 9 9 21 6 1 
NO-26 17 90 1 6 1 6 29 6 3 23 9 38 20 1 
NO-40 40 149 2 2 6 12 21 3 2 18 18 12 24 2 
CAR-03 51 77 1 1 23 6 31 9 3 28 28 14 9 1 
CAR-04 36 130 6 2 24 2 15 6 3 6 6 9 6 2 
NO-48 75 115 2 2 13 7 39 7 3 33 3 16 16 2 
NO-52 48 183 3 1 3 11 48 13 1 27 24 5 19 1 
NO-56 49 183 2 2 15 6 27 3 2 37 9 9 6 2 
NO-59 43 92 1 1 14 14 43 11 3 43 20 1 9 1 
CAR-05 62 123 9 2 25 6 28 3 3 46 15 6 6 2 
NO-65 102 151 3 17 17 28 54 9 1 45 14 6 6 1 
CO-01 34 156 6 3 13 6 22 3 3 9 13 19 6 2 
CO-04 53 155 12 2 19 3 22 6 2 19 6 6 2 2 
CO-06 192 131 83 6 31 14 31 6 3 6 11 1 1 1 
CO-08 45 179 13 2 16 3 22 3 2 6 6 13 10 2 
CO-12 28 151 9 2 28 9 26 1 5 24 2 5 5 1 
CO-16 20 142 17 2 2 3 23 3 2 26 7 10 23 13 
CO-17 62 179 26 1 29 1 15 1 1 6 3 12 24 6 
CO-18 48 125 2 2 16 2 6 10 3 10 10 6 2 2 
CO-19 26 135 1 1 9 3 34 3 1 11 11 40 89 9 
CO-26 42 221 6 9 73 6 24 9 2 36 6 6 54 3 
CO-27 39 220 12 2 48 6 15 2 12 24 18 2 24 2 
CO-28 24 315 9 3 67 3 21 2 9 15 6 3 40 9 
CO-30 77 265 6 1 23 3 17 14 11 20 6 1 23 1 
CO-32 49 249 9 2 40 6 37 25 12 31 6 2 9 2 
CO-34 69 308 6 3 44 3 38 16 2 9 13 2 3 2 
CO-35 88 241 28 2 4 14 39 2 2 11 14 7 2 2 
CO-41 94 188 23 2 2 3 34 7 10 17 10 2 17 2 
CO-42 59 185 21 1 29 6 38 3 1 6 18 1 29 1 
NO-77 42 146 3 3 20 17 39 6 1 20 20 6 39 1 
NO-78 54 142 2 2 25 9 51 3 2 32 28 9 2 2 
NO-80 152 213 2 3 21 21 24 9 2 34 24 2 9 2 
NO-82 28 164 7 3 7 3 38 10 2 10 21 3 17 2 
CAR-06 56 127 1 3 1 11 34 5 3 19 13 3 1 3 
CAR-13 41 178 6 3 12 12 27 9 3 30 6 9 30 1 
NO-84 69 194 3 3 3 28 34 6 3 34 38 3 6 2 
NO-85 46 186 2 3 12 22 37 3 3 53 25 6 3 3 
NO-86 39 158 13 2 10 10 35 2 2 16 13 10 16 2 
NO-87 46 215 9 2 12 3 34 3 6 12 18 6 22 2 
NO-88 40 156 6 3 8 14 42 6 3 37 17 6 3 1 
NO-89 51 168 15 1 12 6 27 6 1 33 15 6 3 3 
NO-90 37 180 12 6 19 3 31 3 2 12 3 6 3 2 
NO-93 63 195 10 2 3 10 26 7 3 17 13 2 3 2 
NO-95 67 191 21 2 2 12 18 2 3 3 15 3 3 2 
CAR-07 44 178 18 1 3 6 24 1 6 30 33 1 3 1 
CAR-08 93 197 15 12 6 1 15 1 3 9 6 6 12 6 
CAR-09 107 170 17 3 6 6 23 1 1 12 14 1 1 1 
CAR-10 47 166 17 7 7 3 17 3 7 17 7 3 2 2 
CAR-11 49 209 20 3 23 3 46 7 13 23 20 2 2 2 
CAR-13 79 115 11 2 11 2 14 7 2 7 4 2 4 2 
CAR-20 68 244 6 2 35 10 19 2 2 13 23 3 10 2 
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Tabla 4. 2 (Continuación). Conteo total de los 









NO-05 44 237 3 22 
NO-07 23 330 2 19 
NO-10 20 158 3 16 
NO-14 21 317 2 31 
NO-18 23 251 2 50 
NO-21 21 358 1 32 
NO-23 48 312 1 21 
NO-26 23 312 26 32 
NO-40 27 268 12 18 
CAR-03 20 306 3 26 
CAR-04 72 320 6 21 
NO-48 49 148 26 49 
NO-52 27 256 78 27 
NO-56 21 278 49 3 
NO-59 23 363 9 51 
CAR-05 25 120 46 37 
NO-65 17 162 57 37 
CO-01 31 278 41 44 
CO-04 25 266 31 37 
CO-06 61 292 11 50 
CO-08 42 259 42 35 
CO-12 61 194 57 47 
CO-16 93 146 33 20 
CO-17 68 200 47 9 
CO-18 112 170 32 45 
CO-19 55 195 11 17 
CO-26 69 157 6 12 
CO-27 27 190 2 12 
CO-28 34 235 9 9 
CO-30 57 231 6 14 
CO-32 40 172 6 12 
CO-34 38 182 9 6 
CO-35 25 138 18 18 
CO-41 23 201 20 13 
CO-42 59 159 9 15 
NO-77 22 171 65 34 
NO-78 22 202 9 6 
NO-80 24 122 12 3 
NO-82 21 171 31 24 
CAR-06 32 196 19 5 
CAR-13 71 172 33 15 
NO-84 19 156 31 19 
NO-85 9 170 31 22 
NO-86 16 132 45 10 
NO-87 12 181 49 15 
NO-88 20 147 62 23 
NO-89 9 195 30 9 
NO-90 15 167 90 25 
NO-93 10 86 73 17 
NO-95 9 163 67 9 
CAR-07 6 254 33 30 
CAR-08 12 119 81 23 
CAR-09 6 199 32 6 
CAR-10 23 156 57 13 
CAR-11 16 183 16 3 
CAR-13 32 111 14 11 





Los minerales accesorios, que constituyen la población de granos no 
carbonatados, incluyen biotita, moscovita, clorita, circón y minerales opacos no 
identificados (Tablas 4.1 y 4.2). 
 
Tabla 4. 3. Parámetros utilizados en los diagramas ternarios e interpretación del área fuente. 
Diagrama Ternario Parámetro (%) 
Petrofacies A Subpetrofacies A1 Subpetrofacies A2 Petrofacies B 
(n=35) (n=27) (n=8) (n=21) 
Media Des. Est. Media Des. Est. Media  Des. Est. Media Des. Est. 
QFR Q 44 8 43 9 40 6 35 4 
F 16 3 17 4 16 3 14 2 
R 40 8 40 8 44 8 51 4 
QmFLt Qm 41 10 42 11 40 4 28 4 
F 19 4 20 4 19 4 17 3 
Lt 40 9 38 10 41 7 55 4 
QmKP Qm 68 8 67 9 68 4 60 7 
K 11 4 10 5 10 3 13 3 
P 21 7 23 7 22 6 27 6 
QmrQmoQp Qmr 27 10 26 10 28 11 35 7 
Qmo 55 13 54 14 56 12 28 8 
Qp 18 11 20 9 16 12 37 8 
RgRsRm Rg 37 10 41 7 27 10 40 5 
Rs 43 13 39 8 54 14 35 6 
Rm 20 8 20 6 19 12 25 4 
LmLvpLs Lm 6 1 5 1 5 1 7 1 
  Lvp 41 13 49 9 27 13 49 6 
Ls 53 14 46 9 64 13 44 6 
RpRvRs Rp 0 0 0 0 0 0 1 0 
Rv 34 9 37 5 25 9 37 4 
Rs 66 9 63 5 75 9 62 4 
QpLvpLs Qp 17 8 17 6 14 12 20 4 
Lvp 40 10 45 6 32 11 44 5 
Ls 43 13 38 9 54 16 36 6 
NCECECI NCE 84 7 85 5 79 8 83 3 
CE 16 7 15 5 22 8 17 3 
CI 0 0 0 0 0 0 0 0 
 
 
4.3.1.2 Granos extra-cuenca carbonatados (CE) 
La categoría de granos extra-cuenca carbonatados consiste de fragmentos 
líticos carbonatados (Tabla 4.1), representados por fragmentos de caliza 
microcristalina y esparítica, así como la presencia de líticos de dolomita, fósiles 
de foraminíferos planctónicos de las especies Globigerinácea sp., y 
Globotruncana sp. 
4.3.1.3 Granos intra-cuenca no carbonatados (CI) 
La población de granos carbonatados intra-cuenca no se diferenció en las 
muestras de roca estudiadas. Sin embargo, ocasionalmente se observaron 
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cristales de glauconita con tamaños de arenas muy finas y texturalmente 
subredondeados. 
4.3.2 Composición de areniscas y petrofacies 
Con base en las características petrográficas que muestran las areniscas de la 
Formación Caracol se ha subdividido a las muestras analizadas en dos 
petrofacies, tomando en considerando la clasificación genética de Weltje (2006; 
Figura 4.1). La composición modal se muestra en la Tabla 4.1 y los resultados 
del conteo modal no recalculado se presentan en el Tabla 4.2. 
4.3.1.4 Petrofacies A: Cuarzolítica 
Las areniscas de la petrofacies 
Cuarzolítica (Q43F17L40; Figura 4.1) 
consisten predominantemente de 
cuarzo (43%) y fragmentos líticos 
(40%), con proporciones menores de 
feldespatos (17%). La petrofacies se 
caracteriza por presentar 
proporciones similares de cuarzo 
(43%) y fragmentos de rocas (40%). 
Los granos de cuarzo son de los tipos: 
(i) monocristalino, el cual exhibe 
tamaños de arenas medias, variando 
de subanguloso a subredondeado, 
muestra predominantemente 
extinción ondulosa y en menor 
proporción extinción recta 
(Qmr/Qmo0.513; Figura 4.2a; Tabla 
4.4). Los granos de cuarzo monocristalino frecuentemente tienen bahías de 
corrosión, texturas en shard con terminaciones elongadas y angulosas, así 
como bordes de crecimiento sintaxial. El cuarzo monocristalino ocasionalmente 
presenta inclusiones de apatito y se encuentra esporádicamente bordeado por 
cemento esparítico; (ii) el cuarzo policristalino es menos frecuente 
 
Figura 4. 1 Diagrama de clasificación genética para 
areniscas (Weltje, 2006). Presenta la muestras de la 
Formación Caracol en el área de estudio. 
Qf=Cuarzofeldespáticas; Ql= Cuarzolíticas; Fq= 
Feldespatocuarzosas; Lq=Liticocuarzosas; Fl= 




(Qp/Qm0.217; Tabla 4.4), muestra un tamaño de arenas medias-finas, 
variando de subaguloso a subredondeado, se presenta en agregados de dos a 
tres cristales (Qp2-3; 6%) y en agregados mayores que tres cristales (Qp>3; 8%). 
Los granos de cuarzo policristalino frecuentemente exhiben formas elongadas, 
contactos suturados y/o rectos (Figura 4.2b; Tabla 4.2) y ocasionalmente se 
presentan granos polihedrales y contactos entre granos en forma de “Y”. 
El feldespato en la petrofacies Cuarzolítica consiste de plagioclasas y 
feldespatos potásicos (P/F0.483). Los feldespatos potásicos presentan 
tamaños de arenas medias a finas, que varían texturalmente de 
subredondeados a subangulosos y muestran un maclado tipo Carlsbad, con 
abundante alteración a caolinita (Figura 4.2c). Las plagioclasas muestran 
tamaños de arenas medias, variando texturalmente de subredondeadas a 




El conjunto de fragmentos líticos en orden de abundancia consiste de: (1) 
fragmentos líticos sedimentarios, con tamaños de arenas medias-finas y grado 
Tabla 4. 4.. Relaciones numéricas entre parámetros para documentar la composición del área 
fuente. Las abreviaturas se explican en la Tabla 4.1. 
Relación 
Petrofacies A Subpetrofacies A1 Subpetrofacies A2 Petrofacies B 





Media Des. Est. 
Qmr/Qmo 0.513 0.492 0.516 0.544 0.503 0.258 1.201 0.649 
Qp/Qm 0.217 0.200 0.234 0.164 0.166 0.305 0.569 0.227 
P/F 0.483 0.669 0.459 0.294 0.573 1.311 0.486 0.192 
Rv/Rm+Rp 3.260 2.003 3.021 1.108 4.213 3.292 2.607 0.605 
Rs/Rv+Rm 1.254 0.767 1.092 0.239 1.998 1.198 1.027 0.176 
Rp/Rm+Rv 0.004 0.004 0.004 0.089 0.004 0.002 0.008 0.006 
Lv/Lt 0.394 0.135 0.090 1.108 0.219 0.068 0.046 0.060 
Ls/Lt 0.514 0.136 0.089 0.239 0.721 0.073 0.442 0.065 
Lm/Lt 0.047 0.012 0.012 0.004 0.044 0.011 0.046 0.009 
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de redondez que varía de subredondeado a subanguloso, conformados por 
fragmentos de rocas carbonatadas (79%) con textura micrítica y esparítica 
(Figura 4.2f), líticos de dolomita (6%), fragmentos de arenisca de grano fino 
(12%; Figura 4.2g) y fragmentos de lutita (3%); (2) líticos volcánicos 
compuestos por líticos volcánicos con texturas felsíticas (62%), tobáceos (28%) 
y lathwork (10%). Los líticos volcánicos con texturas felsíticas presentan 
tamaños de arenas finas-medias, que texturalmente varían de subredondeados 
a redondeados y están conformados por un mosaico microganular de 
microcristales subredondeados de feldespato y cuarzo (Figuras 4.2g y 4.2h). 
Los líticos volcánicos tobáceos presentan tamaños de arenas finas-medias, 
texturalmente son subredondeados a subangulosos, muestran texturas vítreas 
e inclusiones de microcristales afaníticos (Figura 4.2h). Los líticos con textura 
lathwork muestran tamaños de arenas medias-finas, texturalmente son 
subangulosos a subredondeados, consisten de fenocristales de feldespatos 
potásicos y plagioclasas embebidos en una mesostasis de minerales afaníticos 
(Figura 4.2i). Los líticos metamórficos en la subpetrofacies A son menos 
frecuentes (21%), muestran un tamaño de arenas medias y grado de redondez 
que texturalmente varían de subredondeados a redondeados. El grado de estos 
líticos metamórfico varia de metapsamítico/ metafelsítico2 (Figura 4.2j), 
metapsamítico/metafelsítico3, metapelítico2, metapelítico3 (Figura 4.2k). Los 
minerales accesorios son: (i) biotita con forma anhedral a subhedral, con hábito 
en forma de hoja, (ii) clorita férrica con hábito tabular, (iii) circones 
subangulosos a subredondeados, (iv) glauconita subredondeada, (v) tremolita 
que se muestra incolora con hábito pseudo-prismático, (vi) epidota, con grado 
de redondez que varía de subredondeado a subanguloso. Dentro de esta 
petrofacies es común observar minerales opacos, además de escasos 
fragmentos de foraminíferos de la familia Globigerinácea (Figura 4.2l). 
El contenido de matriz corresponde al 10%, representada por proto-matriz, 
pseudo-matriz y ocasionalmente orto-matriz y, generalmente, consiste de 
microgranos no diferenciados. La petrofacies cuarzolítica contiene 8% de 
cemento, el cual se presenta en dos tipos: cemento esparítico (55%) con textura 




miembro contienen una mayor proporción de líticos volcánicos (Rg 40%-Rs 
38%), en tanto que las muestras ubicadas hacia la cima presentan mayor 
abundancia de líticos sedimentarios (Rs 53%-Rg 26%), lo cual permite 
diferenciarla en las subpetrofacies A1 y A2 (Figura 3). 
 
Figura 4. 2 Microfotografías de la Petrofacies A: a) panorámica que muestra lítico sedimentario de 
caliza con textura esparítica (LsCe), lítico volcánico felsítico (Lvf), lítico volcánico tobáceo (Lvt); b) 
panorámica que muestra cuarzo monocristalino (Qm), cuarzo policristalino (Qp), plagioclasa (Pg), 
lítico volcánico microlítico (Lvm); c) plagioclasa (Pg), cuarzo policristalino (Qp), lítico volcánico 
tobáceo (Lvt); d) cuarzo policristalino (Qp), cuarzo monocristalino (Qm); e) plagioclasa (Pg), cuarzo 
policristalino (Qp), lítico volcánico felsítico (Lvf); f) cuarzo monocristalino (Qm), lítico volcánico 
felsítico (Lvf), moscovita (Ms); g) y h) lítico metapelítico3 (Lmp3), nícoles cruzados y paralelos; i) lítico 
metapelítcio2 (Lmp2), lítico sedimentario de caliza con textura esparítica (LsCe), lítico volcánico felsítico 
(Lvf). 
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Los procesos de diagénesis no 
alteran considerablemente las 
muestras de la petrofacies 
Cuarzolítica. Dicha facies es 
composicionalmente heterogénea y 
presenta diferencias 
composicionales en el contenido de 
líticos sedimentarios (39%) y líticos 
volcánicos (51%) en las muestras del 
Miembro Tierras Blancas. Las rocas 
localizadas a la base de dicho 
miembro continen una mayor 
proporción de líticos volcánicos 
(Rg40%-Rs38%), en tanto que las 
muestras ubicadas hacia la cima 
presentan mayor abundancia de 
líticos sedimentarios (Rs53%-
Rg26%), lo cual permite 
diferenciarlas en las subpetrofacies A1 y A2 (Figura 4.3). 
4.3.2.1.1 Subpetrofacies A1: Cuarzolítica con mezcla de detríticos 
volcánicos 
La subpetrofacies A1 corresponde a la base del Miembro Tierras Blancas, en los 
afloramientos de Salaverna y Tierras Blancas 1. Se caracteriza por presentar 
proporciones similares en el contenido de fragmentos volcánicos y 
sedimentarios (Rv/Rm+Rp3.021; Rs/Rv+Rm1.092; Tabla 4.4). El ensamble 
de fragmentos de rocas volcánicas consiste de: i) líticos volcánicos con texturas 
felsíticas (Figuras 4.4a y 4.4b); ii) fragmentos de rocas tobáceas con texturas 
relictas holohialinas, desvitrificadas y ocasionalmente texturas fluidales (Figura 
4.4c); iii) líticos volcánicos con textura lathwork caracterizados por presentar 
fenocristales de plagioclasa y cuarzo (Figura 4.4d). El conjunto de líticos 
sedimentarios está compuesto por fragmentos de roca carbonatada con textura 
 
Figura 4. 3 Diagrama RpRvRs, se presentan los límites 
de confianza de las Subpetrofacies A1, A2 y las 
regiones predictivas de la Petrofacies B. Significado de 
los campos: (1) Plutonoclásticos; (2) Volcániclásticos; 
(3) Sedimentoclásticos; (4) Mixtas: (4a) Plutono–






micrítica y esparítica (Figura 4.4e), fragmentos de dolomita, esparita, líticos de 
arenisca y líticos de lutita. Los líticos metamórficos están representados por 
líticos metapsamítico/felsítico1, metapsamítico/felsítico2, metapelíco2 (Figura 
4.4f) y metapelíco3. 
 
 
4.3.2.1.2 Subpetrofacies A2: Cuarzolítica con mayor contenido de líticos 
sedimentarios 
La subpetrofacies A2 corresponde a la cima del Miembro Tierras Blancas, en 
los afloramientos de Salaverna y Tierras Blancas 1. Esta subpetrofacies se 
caracteriza por presentar un mayor contenido de fragmentos de rocas 
sedimentarias (Rs/Rv+Rm4.213; Tabla 4.4). Los fragmentos líticos 
sedimentarios están representados por fragmentos de rocas carbonatadas con 
texturas micríticas y esparíticas (Figura 4.5a), líticos de dolomita, fragmentos 
de lutita y arenisca de grano fino (Figura 4.5b). Los fragmentos de rocas 
 
Figura 4. 4 Microfotografías de la subpetrofacies A1: a) panorámica que muestra lítico volcánico felsítico 
(Lvf), lítico volcánico tobáceo (Lvt) y lítico sedimentario de caliza con textura esparítica (LsCe); b) lítico 
volcánico felsítico (Lvf); c) lítico volcánico tobáceo con textura fluidal (Lvt), lítico volcánico felsítico (Lvf), 
cuarzo policristalino (Qp); d) lítico volcánico lathwork, lítico volcánico tobáceo (Lvt), lítico sedimentario de 
caliza con textura esparítica (LsCe); e) lítico sedimentario de caliza con textura esparítica (LsCe), lítico 
volcánico felsítico (Lvf), cuarzo monocristalino (Qm), cuarzo policristalino (Qp); f) lítico metapelítico2 
(Lmp2); lítico volcánico felsítico (Lvf), cuarzo policristalino (Qp). 




de: i) líticos 
volcánicos con 
textura felsítica 
(Figura 4.5c); ii) 
fragmentos de rocas 
tobáceas con textura 
esferulítica fluvial 
y/o relictos de  
textura holohialina 
(Figura 4.5d); iii) los 
fragmentos de roca 
metamórfica 




co3, metapelítico2 y metapelítico3. En la subpetrofacies A2 la abundancia de los  
líticos sedimentarios disminuye hacia la cima del Miembro Tierras Blancas 
(38% a 26%), mientras que los líticos volcánicos con textura lathwork y tobácea 
disminuyen del 42% al 24%. 
4.3.2.2 Petrofacies B: Líticocuarzosa 
Las areniscas de la petrofacies líticocuarzosa (Q36F16L48) contienen abundantes 
fragmentos de rocas sedimentarias y menor proporción de cuarzo y feldespatos, 
corresponden estratigráficamente con el miembro profundo del caso de estudio 
en los afloramientos de Tierras Blancas 1 y Tierras Blancas 2 (Figura 1.1; ver 
Capítulo 1; Figuras 3.5 y 3.6; ver Capítulo 3). El cuarzo monocristalino con 
extinción recta es más abundante que el cuarzo monocristalino que exhibe 
extinción ondulosa (Qmr/Qmo1.201; Tabla 4.4).  
 
Figura 4. 5 Microfotografías de la subpetrofacies A2: a) lítico sedimentario de 
caliza con textura esparítica (LsCe), cuarzo policristalino (Qp; b) lítico 
sedimentario de arenisca de grano fino (LsAr), feldespato potásico (Fk), 
cuarzo monocristalino (Qm); c) lítico volcánico felsítico (Lvf), cuarzo 
monocristalino (Qm), cuarzo policristalino (Qp); d) lítico volcánico tobáceo 
(Lvt), lítico volcánico felsítico (Lvf), cuarzo policristalino (Qp), cemento 





Figura 4. 6 Microfotografías de la Petrofacies B: a); Cuarzo monocristalino con textura tipo shard; b) cuarzo 
policristalino; c) plagioclasa reemplazada por sericita; d) feldespato reemplazado por caolinita; e) lítico 
sedimentario de caliza con textura micrítica y bioclástos de globigerínidos; f) lítico volcánico felsítico (Lvf), 
lítico volcánico tobáceo (Lvt); g) lítico volcánico tobáceo con textura fluidal (Lvt), cuarzo monocristalino 
(Qm); h) lítico volcánico tobáceo con textura esferulítica (Lvt), lítico sedimentario de caliza con textura 
esparítica; i) lítico volcánico lathwork (Lvl), lítico volcánico felsítico (Lvf), lítico sedimentario de caliza con 
textura esparítica (LsCe), cuarzo policristalino (Qp), cemento calcítico con textura poikilítica; j) lítico 
volcánico microlítico (Lvm), lítico volcánico felsítico (Lvf), plagioclasa reemplazada por cemento calcítico 
(Prc); k) lítico plutónico (Lp), cuarzo monocristalino (Qm); l) lítico metapsamítico/felsítico2 (Lmf2); m) lítico 
metapsamítico/felsítico3 (Lmf3), lítico volcánico felsítico (Lvf); n) lítico metapsamítico/felsítico4 (Lmf4); o) 
lítico metapelítico3 (Lmp3). 
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Los granos de cuarzo ocasionalmente exhiben golfos de corrosión, textura tipo 
shard (Figura 4.6a) y bordes de intercrecimiento sintaxial. Ocasionalmente se 
observan inclusiones de microcristales de apatito y se encuentran bordeados 
por cemento calcítico. El cuarzo policristalino se presenta en menores 
proporciones (Qp/Qm0.596; Tabla 4.4), mostrando cristales constituidos por 
agregados de dos a tres cristales (Qp2-3) y mayores que tres cristales (Qp>3). 
Los cristales individuales de Qp>3 exhiben extinción ondulosa y presentan 
contactos suturados y elongación preferencial sobre sus ejes; ocasionalmente 
se presentan cuarzos policristalinos con cristales polihedrales y contactos 
rectos y/o en forma de “Y” (Figura 4.6b). 
Los feldespatos más abundantes en esta petrofacies son las plagioclasas, las 
cuales presentan mayores cantidades que feldespatos potásicos (P/F0.486; 
Tabla 4.4): i) las plagioclasas presentan maclado tipo albita y comúnmente se 
encuentran reemplazadas por sericita y cemento calcítico (Figura 4.6c); ii) los 
feldespatos potásicos consisten de ortoclasa, los cuales esporádicamente se 
presentan reemplazados por caolinita y/o cemento calcítico (Figura 4.6d). 
Los fragmentos líticos en orden de abundancia consisten de: 1) líticos 
sedimentarios, los cuales representan mayor abundancia de los fragmentos de 
rocas; 2) líticos volcánicos con texturas felsíticas, tobáceas, lathwork; 3) líticos 
plutónicos; 4) líticos metamórficos (e.g., metapsamíticos/felsíticos, 
metapelíticos y metacarbonatados). 
Los líticos sedimentarios corresponden a fragmentos de rocas carbonatadas con 
texturas esparíticas (60%) y micríticas (14%; Figura 4.6e), así como líticos de 
dolomita (11%), arenisca de grano fino (10%) y en menor abundancia 
fragmentos de lutita (5%). Los líticos carbonatados exhiben texturas que varían 
desde mudstone hasta grainstone y regularmente presentan globigerínidos 
(Figura 4.6e); los líticos de arenisca corresponden a fragmentos de areniscas de 
arenas finas (10%). 
Los líticos volcánicos presentes en orden de abundancia son: 1) líticos 
volcánicos con textura felsítica (75%), compuestos por microcristales de cuarzo 
y feldespatos (Figura 4.6f; Tablas 4.1 y 4.2); 2) fragmentos de rocas tobáceas 




frecuencia relictos de texturas esferulítica y holoialinas (Figura 4.6g y 4.6h; 
Tabla 4.); 3) líticos volcánicos con textura lathwork (3%) están compuestos por 
fenocristales de plagioclasa o feldespato subhedrales, embebidos en una 
mesostasis de microcristales afaníticos no determinados (Figura 4.6h; Tablas 
4.1 y 4.2); 4) líticos volcánicos microlíticos (2%) que consisten de microlitos de  
plagioclasa embebidos, ocasionalmente, en una matriz de microcristales 
afaníticos, de coloración rojiza (Figura 4.6j; Tablas 4.1 y 4.2). 
Los líticos plutónicos que componen la petrofacies líticocuarzosa exhiben 
textura gráfica, porfirítica y ocasionalmente mirmequítica (Figura 4.6k; Tablas 
4.1 y 4.2). Los fragmentos de roca metamórfica consisten de líticos 
metapsamítico/felsítico1, metapsamítico/felsítico2, metapsamítico/felsítico3, 
metapsamítico/felsítico4, metapelítico1, metapelítico2, metapelítico3, 
metacarbonatado2 y metacarbonatado4 (Figura 4.6l; Tablas 4.1 y 4.2). 
Los minerales accesorios de esta petrofacies consisten predominantemente de 
moscovita en forma de hoja y en menores cantidades presenta glauconita, 
circón con redondez subangulosa a subredondeada, tremolita con hábito 
pseudoprismático y clorita ferrosa. Los cristales de epidota se presentan de 
manera esporádica y muestran grado de redondez que varía de subredondeado 
a subanguloso. Se presentan además minerales opacos no identificados y 
fragmentos Globigerínidos correspondientes a Globotruncana sp., 
Pseudotextularia sp. 
La petrofacies Líticocuarzosa muestra 6% de cemento calcítico, el cual muestra 
hábito poikilítico (70%; Tabla 4.1) rellenando los poros. El cemento dolomítico 
es menos frecuente y ocasionalmente se observa reemplazando al cemento 
calcítico (30% ; Tabla 4.1). 
4.4 Composición del área fuente 
Las características petrográficas de los granos de cuarzo, feldespato y 
fragmentos líticos, así como también algunas relaciones propuestas por 
diversos autores, documentadas mediante el conteo modal, permiten evaluar la 
composición del o las áreas fuentes que dieron origen a las areniscas de la 
Formación Caracol. 




La composición del área fuente puede ser determinada a partir de la 
caracterización y cuantificación de los tipos de granos de cuarzo, de acuerdo 
con las propuesta de Basu et al. (1975), modificada por Tortosa et al. (1991). 
Dicha propuesta se basa en la relación que existe entre los cuarzo 
monocristalino y policristalino y la extinción que presentan (ondulada vs recta). 
El diagrama Qmo-Qmr-Qp2-3-Qp>3 (Figura 4.7a; Basu et al., 1975; Tortosa et 
al., 1991; Tabla 4.3; Tabla 4.1) permite discriminar que: i) la petrofacies A 
muestra una predominancia de cuarzo procedente de rocas graníticas y en 





Figura 4. 7 a) Diagrama en forma de diamante (Qmo-Qmr-Qp2-3-Qp>3), propuesto por Basu et al. (1975), 
modificado por Tortosa et al. (1991) para interpretar la composición de la roca fuente; b) Diagrama Qmr-




Las relaciones de QmrQmoQp<3Qp>3, que presenta la subpetrofacies A1, 
evidencia rocas fuentes de composición granítica, en tanto que estas relaciones 
en la subpetrofacies A2 indica indica procedencia de rocas graníticas y de 
grado metamórfico medio-alto (Figura 4.7a). 
Por otro lado, las relaciones de los tipos de cuarzos que presenta la petrofacies 
B demuestra predominantemente fuentes metamórficas de grado medio-alto 
(Figura 4.7a). 
En el diagrama Qmr-Qmo-Qp  propuesto por Arribas et al. (1990; Figura 4.7b), 
se observa que la petrofacies A presenta una mezcla de cuarzos monocristalinos 
con extinción ondulosa y recta (Figura 4.7b; Tablas 4.1 y 4.4), en tanto que 
las subpetrofacies A1 y A2 contienen una mayor abundancia de cuarzo 
monocristalino con extinción ondulosa. La petrofacies B expone una mezcla de 
cuarzo policristalino, cuarzo monocristalino con extinción ondulosa y recta 
(Figura 4.7b). La mezcla de cuarzo monocristalino con extinción ondulosa de 
las subpetrofacies A1 y A2 evidencia un mayor aporte de rocas plutónicas y 
volcánicas, en tanto que la presencia de cuarzo policristalino en la petrofacies B 
documenta el aporte de rocas metamórficas de grado medio a alto. La fuente 
volcánica es comprobada por la presencia de cuarzo monocristalino con golfos 
de corrosión, textura tipo shard, en tanto que la presencia de líticos plutónicos 
indica fuentes de rocas ígneas plutónicas, mientras que la presencia de cuarzos 
policristalinos con forma elongada y polihedral, como la presencia de contactos 
suturados y uniones triples, corroboran las fuentes metamórficas de bajo y alto 
Grado (Figura 4.7a). 
4.4.2 Fragmentos líticos 
La petrofacies A muestra una predominancia de líticos sedimentarios 
(Ls/Lt0.514; Tabla 4.4). De manera específica, la subpetrofacies A1 presenta 
una mezcla de líticos volcánicos y líticos sedimentarios (Lv/Lt469; 
Ls/Lt0.465; Tabla 4.4), en tanto que la subpetrofacies A2 contiene 
predominantemente líticos sedimentarios de calizas con textura micrítica y 
esparítica, ocasionalmente fragmentos de dolomita, líticos de arenisca de grano 
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fino y lutita (Ls/Lt0.721; Tabla 4.4), los cuales documentan la erosión de 
rocas sedimentarias pre-existentes. 
Los líticos volcánicos con texturas felsíticas, tobáceas y lathwork se presentan 
tanto en la petrofacies A 
(Lv/Lt0.394; Tabla 4.4), 
como en la petrofacies B 
(Lv/Lt0.503; Tabla 4.4), 
los cuales evidencian 
fuentes de rocas volcánicas 
de composición andesítica, 
dacítica y riolítica. En tanto 
que los fragmentos  
volcánicos con textura 
microlítica representan 
principalmente rocas 
asociadas con lavas de 
composición intermedia 
(Dickinson, 1970), tales 
como andesitas, basaltos y 
andesitas basálticas. 
La petrofacies B, exhibe 
una mezcla entre líticos 
sedimentarios, metamórficos y volcánicos. Los fragmentos de líticos 
metafelsíticos/psamíticos1, metafelsíticos/psamíticos2, metapelíticos1, 
metapelíticos2, metapelíticos3 y metacarbonatados2, contenidos 
predominantemente en la petrofacies B documentan fuentes metamórficas de 
grado bajo-medio (e.g., esquistos de moscovita), en tanto que los líticos 
metafelsíticos/psamíticos3, metafelsíticos/psamíticos4 y metacarbonatados4, 
presentes en la misma petrofacies, sugieren fuentes metamórficas de grado 
medio-alto (e.g., gneises, esquistos de moscovita y/o clorita y filitas). Así 
mismo, la petrofacies B contiene una mayor abundancia de líticos plutónicos 
con texturas gráficas o porfiríticas. El diagrama Rg-Rs-Rm, propuesto por 
 
Figura 4. 8 Diagrama ternario Rg-Rs-Rm propuesto por Critelli y 
Le Pera (1994), muestra las influencias de los ensambles granosos, 
sedimentarios y metamórficos en las petrofacies y subpetrofacies 




Critelli y Le Pera (1994; Figura 4.8; Tablas 4.1, 4.2 y 4.3), permite observar 
que la petrofacies A presenta una mezcla de ensambles sedimentarios y 
granosos (Figura 4.8; Tabla 4.1). La subpetrofacies A1 muestra una mayor 
influencia de ensambles granosos, en tanto que la subpetrofacies A2 exhibe 
influencia predominante de ensambles sedimentarios (Figura 4.8; Tabla 4.1). 
La petrofacies B presenta una mezcla de los ensambles sedimentarios, granosos 
y metamórficos (Figura 4.8; Tabla 4.1). 
4.5 Ubicación del área fuente 
Mediante la comparación con análisis de procedencia del Grupo Difunta 
(Campaniano-Eoceno) y de la Formación Parras (Campaniano-Maastrichtiano), 
realizado por Lawton et al. (2009), se considera que los líticos volcánicos con 
texturas felsíticas y tobáceas derivan posiblemente del Arco Nazas, en tanto que 
los líticos volcánicos microlíticos y lathwork pueden proceder del Terreno 
Guerrero. Por otro lado, los líticos sedimentarios representan la erosión de las 
rocas carbonatadas, como han sido documentados en las formaciones Zuloaga 
(Oxfordiano-Kinmerigdiano), La Caja (Tithoniano-Kinmerigdiano), Taraises 
(Barresiano-Hauteriviano), Tamaulipas Inferior (Hauteriviano Superior-Aptiano 
Inferior), La Peña (Aptiano Inferior), Tamaulipas Superior (Albiano Medio), 
Cuesta del Cura (Albiano Medio−Cenomaniano) e Indidura (Cenomaniano-
Turoniano). Los líticos metamórficos posiblemente proceden de bloques 
exhumados del Esquisto Granjeno y el Cratón de Coahuila-Texas, mientras que 
los fragmentos metacarbonatados de alto grado metamórfico pueden estar 
relacionados con las rocas de la Provincia Yavapai. 
4.6 Ambiente Tectónico 
Las composiciones modales de las petrofacies y subpetrofacies de las areniscas 
de la Formación Caracol permiten la aproximación del ambiente tectónico en el 
cual fueron depositadas. Dickinson y Suczek (1979) y Dickinson et al. (1983), 
proponen diagramas ternarios que permiten obtener una aproximación del 
ambiente tectónico (diagramas ternarios QFL y QmFL; Figuras 4.9a y 4.9b; 
Tablas 4.1, 4.2 y 4.3), mediante análisis modales sobre la composición de 
areniscas de ambientes tectónicos diversos. En el diagrama QFL, se considera 
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el cuarzo total (Q), el total de feldespatos potásicos y plagioclasas (F) y la suma 
total de los fragmentos líticos (L), se observa que las muestras de las 
subpetrofacies A1 y A2 se ubican dentro del campo de orógeno reciclado 
(Figura 4.9a; Tabla 4.3), en tanto que las muestras de la petrofacies B se 
ubican en el límite entre orógeno reciclado y arco disectado (Figura 4.9a; Tabla 
4.3). 
Dentro del diagrama QmFL se considera el cuarzo monocristalino (Qm), la 
suma de feldespatos potásico y plagioclasa (F) y la suma de fragmentos líticos y 
cuarzo policristalino (L). Dicho diagrama permite destacar que las rocas de las  
subpetrofacies A1 y A2, se proyectan dentro del campo de mezcla (Figura 4.9b; 
Tabla 4.2), donde las rocas de la subpetrofacies A2 exhiben una ligera 
tendencia hacia el campo del orógeno reciclado transicional, mientras que las 
muestras de la petrofacies B se localizan en los campo de arcos transicional y 




Figura 4. 9 a) Diagrama ternario QFL de acuerdo a Dickinson et al. (1983); b) diagrama ternario tomado 




Dickinson (1985) propuso un 
diagrama ternario para 
documentar ambientes tectónicos 
asociados con rocas siliciclásticas 
(QpLvLs), en el cual consideró los 
parámetros Qp (cuarzo 
policristalino), Lv (suma de líticos 
volcánicos) y Ls (suma de 
fragmentos líticos), dentro del cual 
las muestras de la subpetrofacies 
A1 y la petrofacies B, se ubican 
dentro del campo de arco (Figura 
4.10; Tabla  
4.2), en tanto que las rocas de la 
subpetrofacies A2 proyectan hacia 




Figura 4. 10 Diagrama ternario QpLvLs (Dickinson, 1985). 
Significado de los campos: (1) Arco; (2) Colisión, Sutura, 
Cinturones plegados y cabalgados; (3) Mezcla; (4) 
Complejos de subducción. 
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5 CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES 
5.1 Conclusiones 
En el presente apartado se muestran, de manera sintetizada, los resultados 
sedimentológicos, estratigráficos y petrográficos que se han desarrollado en los 
Capítulos 3 y 4, divididas en cuestión del tipo de conclusión: 
5.1.1 Sedimentológicas y estratigráficas 
El análisis sedimentológico, icnológico y de paleocorrientes de la Formación 
Caracol, documenta la presencia de una secuencia “fluvio-turbidítica” y permite 
la división de dicha secuencia clástica en dos miembros: i) Miembro Tierras 
Blancas, caracterizado por depósitos de frentes deltaicos 
influenciados/dominados por oleaje-ríos, montes de barras distributarias, y 
prodelta; y ii) Miembro Rancho Viejo, el cual presenta secuencias de canal 
mixto, canal deposicional, overbank, transición lóbulo canal, lóbulo y slump. 
El análisis de los datos de paleocorrientes en estructuras unidireccionales (e.g., 
turboglifos y surcos de erosión), indican que el transporte de sedimentos que 
dio origen a la línea de costa de tipo deltaica influenciada/controlada por ríos y 
oleaje se efectuó del SW30º al NE22º, en tanto que los procesos asociados con 
el oleaje se efectuaron con direcciones preferenciales hacia el SW 10º. Por otro 
lado, los depósitos profundos marcan un cambio en la dirección de transporte 
de sedimento derivados del SW 38º, hacia el NE 40º. Dentro de este esquema, 
las áreas posibles áreas fuentes son el arco de Alisitos, el arco de Nazas y el 
Terreno Guerrero. 
5.1.2 Petrográficas 
El estudio petrográfico de las areniscas de la Formación Caracol, muestran la 
presencia de dos petrofacies: i) petrofacies Cuarzolítica (Q43F17L40), 
correspondiente al Miembro Tierras Blancas, que es subdividida en la sub 
petrofacies Cuarzolítica con mezcla de detríticos volcánicos y Cuarzolítica con 
mayor contenido de líticos sedimentarios; y ii) petrofacies Líticocuarzosa 
(Q36F16L48) del Miembro Rancho Viejo. Las petrofacies documentan áreas 
fuentes de composiciones: i) graníticas o granodioríticas; ii) andesíticas, 
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basálticas o andesítico-basálticas, atribuidas a los elementos paleogeográficos 
Arco Nazas como al Terreno Guerrero; iii) metamórficas psamítica-felsítica1-4, 
pelítica1-3, carbonadata2 y 4, asociadas con la erosión de bloques exhumados del 
Esquisto Granjeno, Cratón Coahuila-Texas; y unidades de la Provincia Yavapai; 
y (iv) sedimentarias (caliza, arenisca y lutita), representando la erosión de las 
rocas carbonatadas correspondientes a las formaciones Zuloaga, La Caja, 
Taraises, Tamaulipas Inferior, La Peña, Tamaulipas Superior, Cuesta del Cura e 
Indidura. 
Los ambientes tectónicos en que fueron depositadas las areniscas de la 
Formación Caracol, discriminados a partir de las petrofacies y sub petrofacies, 
corresponden de acuerdo al diagrama QFL (Dickinson et al.,1983), la evolución 
de un ambiente de orógeno reciclado (Q42F16L40) hacia un arco disectado 
(Q35F14L51), en tanto que el diagrama QmFL propuesto por Dickinson y Suzcek 
(1979) indica la transición de una zona de mezcla (Qm39F19L39) hacia un arco 
transicional (Qm27F17L55). 
5.2 Recomendaciones 
Los resultados y las conclusiones obtenidas a partir de la realización del 
estudio sedimentológico y petrográfico, permiten proponer las siguientes 
recomendaciones. Con el objeto de coadyuvar en la caracterización y 
entendimiento de las secuencias clásticas del Cretácico Superior en el noreste 
de México, se propone llevar a cabo: 
 Análisis sedimentológicos detallados en áreas colindantes con la zona de 
estudio, con el objetivo de obtener la reconstrucción del elemento 
arquitectural de la secuencia. 
 Estudios icnológicos a detalle para caracterizar y diferenciar las 
condiciones paleo-ambientales (disponibilidad de sedimento, energía 
oxigenación y salinidad del ambiente, entre otras) que imperaban durante 
el depósito de los Miembros Tierras Blancas y Rancho Viejo. 
 Análisis petrográficos de diferentes áreas con la finalidad de discriminar 
las áreas fuentes que estuvieron expuestas antes y durante el depósito de 
los miembro Tierras Blancas y Rancho Viejo, como también especificar 
los ambientes en que fueron depositadas. 
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 Estudios geoquímicos de roca total de elementos mayores, elementos 
traza y elementos de Tierras Raras (REE), con los objetivos de 
complementar la caracterización composicional de las áreas fuentes, así 
como para determinar los efectos de intemperismo, diagénesis y 
metamorfismo que afectan a la roca. 
 Análisis geocronológicos en isótopos de U-Pb en circones detríticos para 
detallar la composición y ubicación de las áreas fuentes de las areniscas 
de los miembros Tierras Blancas y Rancho Viejo, para lograr una mejor 
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Características sedimentológicas, estratigráficas e icnológicas de los 
sistemas deltaicos 
Deltas influenciado por ríos (Figura 1): 
1. Secuencias que se engrosan hacia la cima. 
 
Figura 1. Perfiles sedimentológicos de sucesiones de frente deltaico dominado por ríos vs sucesiones de frente 
deltaico dominado por oleaje (Tomado de Bhattacharya y Giosan, 2003, después de Bhattacharya y Walker, 
1992). 
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2. Estructuras sedimentarias como rizaduras, gradación normal, 
gradación inversa, laminaciones paralelas, rizaduras escalonadas, 
estructuras de licuefacción. 
3. Icnofósiles característicos de la expresión arquetípica y proximal de 
la icnofacies de Cruziana, como también de la expresión distal de 
Skolithos. 
Deltas influenciados por oleaje (Figura 1): 
1. Secuencias estrato y grano-crecientes. 
2. Estructuras sedimentarias como rizaduras simétricas, 
estratificación cruzada de tipo hummocky y/o swaley, laminación 
paralela. 
3. Los icnofósiles de la zona del shoreface superior presentan una alta 
diversidad característicos de la expresión proximal de Cruziana, en 
tanto que la zona del shoreface inferior muestra icnogéneros de la 
expresión arquetípica de Skolithos. 
 
Características sedimentológicas de abanicos submarinos 
1. Depósito de complejos de canal y lóbulos genéticamente 
relacionados con flujos de masas por gravedad. 
2.  Secuencias que comúnmente parten de la plataforma continental y 
que son depositados en aguas profundas a partir de corrientes 
turbíditicas con densidades diferentes. 
3. Compuestos principalmente por sedimentos siliciclásticos, pero se 
pueden llegar a desarrollar en sedimentos calciclásticos e inclusive 
carbonatos. 
4. Mutti y Ricci-Lucchi (1972) proponen un modelo para sistemas 
antiguos Turbidíticos, quienes dan una interpretación en términos 
de ambientes de abanicos de aguas profundas. En su modelo las 
asociaciones de facies turbidíticas son interpretadas con base en 
ambientes de pendiente, abanico y planicie de cuenca, y 
asociaciones de facies especificas, interpretadas como diagnóstico 
de abanico interno, medio y externo. 
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5. La secuencias de abanico submarino consisten de diversos 
ambientes y subambientes sedimentarios, canales, surcos, 
overbank, transición lóbulo-canal, lóbulo, y poseen características 
sedimentológicas representativas de regímenes de flujo, tasa de 
sedimento y condiciones deposicionales. 
6. Los icnofósiles presentes en secuencias de abanicos submarinos 
corresponden a las icnofacies Cruziana en su expresión distal, 





Figura 2. Modelo de abanico submarino propuesto por Mutti y Ricci-Lucchi (1972). 
